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RIASSUNTO 
 
 
Questa tesi è focalizzata sullo studio di due sezioni patagoniche della costa atlantica 
argentina dove sono state rinvenute, in depositi continentali, strutture sedimentarie/pedogenetiche a 
cuneo note col nome di sand wedges: la prima (WP301) è collocata vicino al margine occidentale 
del villaggio di Puerto Deseado (Lat. 47°45'03''S, Long. 65°54'54''W), mentre l’altra (R3) è stata 
osservata lungo la Ruta Nacional 3 (Lat. 51°16'06''S; Long. 69°31'67''W). 
Dopo una descrizione morfologica generale dei sand wedges, analisi chimiche come XRF, 
XRD e ICP-MS sono state utili alla comprensione e caratterizzazione del materiale in essi 
contenuto. In particolare, osservazioni al microscopio elettronico a scansione (SEM) su forma e 
microtessiture dei granuli di quarzo hanno indicato un ambiente deposizionale dominato dal 
trasporto eolico. Altre microstrutture riguardanti dissoluzione, alterazione pedogenetica e 
precipitazione di silice, sono invece indice di processi secondari di natura chimica avvenuti dopo la 
deposizione del sedimento. 
Inoltre, frammenti di vetri vulcanici andini (glass shards) confermano il ruolo fondamentale 
della dinamica eolica nella formazione delle strutture a cuneo e ciò indica un trasporto molto lungo 
(più di 650 km) causato da forti venti occidentali. Le analisi a SEM-EDS dei frammenti vulcanici 
hanno suggerito che questi sono il prodotto di attività esplosiva principalmente dovuta al vulcano 
Hudson e, in misura minore, al vulcano Chaitén 
Tali sand wedges sono stati interpretati come dovuti all’azione spinta del gelo che ha 
favorito la formazione di fratture termiche nel terreno le quali sono state riempite rapidamente da 
sedimenti di origine eolica. Le precedenti datazioni OSL del materiale di riempimento hanno 
indicato un’età di circa 14-15 ka BP in accordo con un evento freddo (Antarctic Cold Reversal, 
ACR, ca. 12.5-15 ka BP) che ha interrotto la degradazione del permafrost conseguente l’Ultimo 
Massimo Glaciale (25-27 ka BP). I frammenti vulcanici all’interno di tali strutture sostanzialmente 
confermano l’attribuzione cronologica ottenuta tramite OSL. 
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ABSTRACT 
 
 
This thesis is focused on two Patagonian sections of the Atlantic coast of Argentina where 
several sedimentary/pedogenetic structures called sand wedges, formed in continental deposits, 
have been found: the first (WP301) is located near the western margin of the Puerto Deseado village 
(Lat. 47°45'03''S, Long. 65°54'54''W) whereas the other one (R3) has been observed along the Ruta 
Nacional 3 (Lat. 51°16'06''S; Long. 69°31'67''W).  
After a general morphological description of the wedges, chemical analysis such as XRF, 
XRD and ICP-MS were performed to characterize the sedimentary infilling and its origin. In 
addition, the SEM observation of the size, shape and surface microtextures of quartz grains have 
pointed out a depositional environment dominated by eolian transport. Other microtextures are 
related to dissolution, pedogenetic alteration and silica precipitation , indicating chemical processes 
in situ after deposition of the sediment. 
Furthermore, fragments of andean volcanic rocks (glass shards) in the wedge-fill confirm the 
fundamental role of the eolian dynamic in the formation of wedge structures and suggest long-
distance transport (more than 650 km) by strong western winds. 
The chemistry of the volcanic fragments suggest an origin mostly from Hudson and 
secondarily from Chaitén volcanoes. 
The wedges are interpreted as products of deep seasonal frost action in frozen ground that 
produced thermal cracks filled rapidly with non-local eolian sediments. According to previous OSL 
dating yielding an age of ca. 14-15 ka BP, ground wedge formation occurred during a cold event 
(the Antarctic Cold Reversal period, ACR, ca. 12.5-15 ka BP interval) that interrupted the 
permafrost degradation followed the Last Glacial Maximum (LGM, ca. 25-27 ka BP).           
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1. INTRODUZIONE E SCOPO DELLA TESI 
 
Le ricerche di carattere paleoclimatico e paleoambientale hanno avuto un grande 
sviluppo negli ultimi decenni, in conseguenza alla necessità di capire come si attuano le 
modificazioni climatiche e, in ultima analisi, di prevederne l’evoluzione futura. Per la loro 
comprensione è di fondamentale importanza ricostruire come queste siano avvenute in 
passato. 
Per far ciò, le ricerche sul paleoclima si basano sui cosiddetti indicatori indiretti, 
denominati proxy-data nella letteratura specializzata, o dati “vicarianti”: essi sono in grado 
di fornire le informazioni necessarie a delineare i diversi scenari climatici e ambientali 
passati (Guilizzoni et al., 2007) dallo studio delle caratteristiche sedimentologiche, 
geochimiche, geofisiche, biologiche e paleontologiche dei sedimenti in esame, siano essi di 
natura marina, lacustre o di altro genere, poiché queste sono indice dei processi avvenuti al 
momento della loro deposizione. 
Allo stesso modo, informazioni climatiche e conseguenti implicazioni 
paleoambientali sono possibili dallo studio di particolari strutture sedimentarie/pedologiche 
note con il nome di sand wedges (Péwé, 1959), prodotte dal progressivo riempimento di 
fratture dovute a contrazioni termiche del terreno in ambienti aridi freddi dominati 
dall’attività eolica. Queste forme sono comunemente note in aree polari, per esempio in 
Antartide (Terra Vittoria) (Péwé, 1959, 1962, 1974; Black & Berg, 1964, Berg & Black, 
1966), Canada (Isole Sverdrup) (Hodgson, 1982) e nella Groenlandia del Nord (Bennike, 
1987) dove la limitata copertura nevosa e/o vegetativa non ostacola il trasporto e 
l’accumulo di sedimenti per opera del vento e, di conseguenza, il riempimento delle 
fratture sopra menzionate (Murton et al., 2000). 
Questa tesi ha come scopo lo studio di sand wedges tardo pleistocenici presenti nei 
pressi dell’area di Puerto Deseado (sito WP301, Lat. 47°45'03''S, Long. 65°54'54''W, 19 m 
s.l.m., campioni WP301A, WP301F e WP301G) e lungo la Ruta Nacional 3 (sito R3, Lat. 
51°16'06''S; Long. 69°31'67''W, 113 m s.l.m., campioni R31A e R31B) attraverso l’analisi 
del materiale costituente i suddetti cunei. 
Particolare attenzione sarà data alle microtessiture dei granuli di quarzo al 
microscopio elettronico a scansione (Secondary Electron Microscope, SEM) coerenti con 
un trasporto di tipo eolico e alla ricerca di frammenti di vetri vulcanici andini (glass 
shards) come testimonianza sia di eruzioni passate sia di forti venti occidentali.  
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Analisi granulometriche e metodologie di natura mineralogico-petrografica quali 
fluorescenza a raggi X (X-Ray Fluorescence, XRF) e diffrazione di polveri (X-Ray Powder 
Diffraction, XRPD), perdita per combustione (Loss On Ignition, L.O.I.) e analisi di 
elementi in traccia (Inductively Coupled Plasma-Mass Spectrometry, ICP-MS) 
completeranno il presente lavoro, aiutando così la comprensione e caratterizzazione del 
materiale contenuto nei sand wedges. 
Lo studio di tali strutture, già osservate nella Patagonia meridionale (Bockheim et 
al., 2009), settentrionale (Trombotto, 2002) e nella Terra del Fuoco (Coronato et al., 2004; 
Perez-Alberti et al., 2008), ha già portato a delineare importanti scenari climatici passati: 
tramite queste informazioni si può quindi dedurre che il clima patagonico ha sperimentato 
diversi eventi freddi post-glaciali a partire dall’Ultimo Massimo Glaciale (Last Glacial 
Maximun, LGM; 25-27 ka BP) (Kilian & Lamy, 2012) che hanno interessato aree andine e 
pedemontane, promosso l’espansione di ghiacciai (Hein et al., 2010; García et al., 2012) e 
la comparsa di fratture nel terreno che, riempitesi da materiale di varia natura, ha dato 
origine ai suddetti cunei di sabbia. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
4
  
2. LINEAMENTI DELLA PATAGONIA 
 
2.1 Inquadramento geografico 
 
La Patagonia è una vasta regione, costituita dall’estrema cuspide meridionale del 
Sudamerica, che si estende da 37°S fino a Cape Horn, alla latitudine 56°S, il quale dista 
meno di 1000 km dalla punta più a nord della penisola antartica (Coronato et al., 2008). La 
sua particolarità consiste nell’essere l’unica massa continentale a estendersi senza 
soluzione di continuità alle medie latitudini dell’emisfero australe.  
Originariamente conosciuta dal mondo europeo solo per il suo versante atlantico 
arido e ventoso abitato da popolazioni nomadi, dal XIX secolo il termine “Patagonia” ha 
incluso nuovi territori: oggigiorno la sua dicitura comprende anche la parte pacifica e gli 
arcipelaghi posti più a sud, nonché la catena andina e le pianure, gli altopiani e le valli che, 
dalla Cordigliera, giungono fino alla costa atlantica (Coronato et al., 2008) (Fig. 2.1).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Tenendo conto dei limiti amministrativi e naturali, la parte argentina si estende a 
sud del Río Colorado e comprende le province di Neuquén, Río Negro, Chubut, Santa Cruz 
e la Terra del Fuoco. La repubblica del Cile, invece, considera come territorio patagonico 
quello lungo il versante ovest delle Ande, da 43°S (provincia di Palena) fino agli 
 Fig. 2.1 Localizzazione geografica della Patagonia (Garreaud et al., 2013). 
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arcipelaghi nell’area di Cape Horn, inglobando le regioni amministrative XI (Aysén) e XII 
(Magallanes). Alcuni geografi cileni includono anche la porzione continentale a lato 
dell’Isola di Chiloé, da Seno Reloncaví fino alla regione X (Los Lagos). 
Entro i suddetti confini l’area della Patagonia può essere calcolata in circa 800.000 
km
2
 (Coronato et al., 2008), più di tre volte la superficie dell’Italia. Generalmente le sue 
condizioni naturali non sono molto favorevoli all’insediamento umano e la suddetta 
regione è, tuttora, una delle zone meno popolate del pianeta. 
Un elemento fisiografico diagnostico è la Cordigliera delle Ande, un’imponente 
catena montuosa (Fig. 2.2) con direzione N-S posta nella parte occidentale del continente, 
che costituisce la linea spartiacque di quest’ultimo e, in alcuni casi, anche il confine tra 
Cile e Argentina. Le sue cime sono molto elevate e talvolta raggiungono i 6000 m di 
altezza, ma verso sud vanno abbassandosi (Cerro Fitz Roy, 3300 m) e assumono 
un’orientazione W-E. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Sotto l’aspetto del rilievo si distinguono due zone assai differenti tra loro per 
morfologia e condizioni climatiche (Coronato et al., 2008): una parte occidentale, costituita 
dalla porzione meridionale del sistema andino, a clima umido e una orientale, più arida e 
steppica, essenzialmente composta da mesetas (Fig. 2.3), ampi tavolati che, dai piedi delle 
Ande, scendono verso le coste dell’Atlantico. Quest’ultime si presentano abbastanza 
uniformi, ma caratterizzate da alcune grandi insenature circolari come, ad esempio, il golfo 
di San Jorge. Contrariamente, la costa patagonica pacifica è frastagliata e fronteggiata da 
numerose isole separate tra loro da un sistema di fiordi e canali molto simile a quello della 
Norvegia.   
Fig. 2.2 La Cordigliera delle Ande vicino a Punta Arenas, nel sud del Cile 
(www.discoveryworldtravel.com). 
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Nei più meridionali di essi vanno a finire, con le loro fronti, grandi ghiacciai: ne è 
un esempio il Perito Moreno, un famoso ghiacciaio argentino. 
 
 
La presenza delle Ande, inoltre, influenza l’idrografia del territorio: i fiumi più 
lunghi e sviluppati scorrono nella parte orientale della regione, sono alimentati da 
precipitazioni (neve e pioggia) provenienti dai rilievi andini e si gettano nell’Oceano 
Atlantico sia con foci a delta sia a estuario (Tab. 2.1). Tra questi il Río Negro è il più 
importante dell’Argentina poiché possiede il bacino idrografico e la portata maggiore. Il 
Río Colorado, invece, è quello più lungo, con 923 km. Il periodo delle piene annuali 
avviene in primavera a causa dello scioglimento delle nevi, anche se, in alcuni casi, può 
verificarsi in autunno a causa delle precipitazioni stagionali (Coronato et al., 2008). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 2.3 Meseta patagonica (www.patagonia.com.ar). 
 
Tab. 2.1 Dati idrografici dei fiumi che sfociano nell’Oceano Atlantico. La portata è 
stata misurata a metà del corso d’acqua, per il Río Santa Cruz a 25 km più a valle 
(Grondona, 1975; Medus & Rey, 1982). 
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Tra i laghi, prevalentemente di origine glaciale, sono noti il Buenos Aires (2020 
km
2
), il Nahuel Huapi (560 km
2
), il San Martín (1000 km
2
), il Viedma (1220 km
2
) e 
l’Argentino (1570 km2) nella zona andina, il Colhué Huapí (723 km2) e il Musters (430 
km
2
) nelle mesetas. 
 
 
2.2 Inquadramento geologico 
 
La Patagonia si è evoluta sopra un antico basamento (ciò che resta di Gondwana) 
affetto da movimenti epirogenici che ne hanno marcato le caratteristiche geologiche di 
base, e successivi processi endogeni ed esogeni, attivi durante la sua storia, fino al 
raggiungimento della situazione attuale (Coronato et al., 2008). Come sopra menzionato, 
questa vasta area può essere divisa in due grandi e ben definite regioni: (a) la Patagonia 
Andina, composta da imponenti rilievi dovuti all’attività vulcanica e ai processi di 
subduzione e di collisione tra placche litosferiche, e (b) la Patagonia extra-andina, 
caratterizzata da tavolati o mesetas con grandi depressioni e valli fluviali. Anche 
l’arcipelago cileno e la Terra del Fuoco sono inclusi nel concetto geografico di Patagonia: 
la loro separazione dal continente da canali marini e fiordi dello Stretto di Magellano è 
solo una conseguenza degli effetti erosivi di ghiacciai pleistocenici, in particolare durante 
l’Ultimo Massimo Glaciale. 
Sulla base di questa configurazione possono essere riconosciute diverse province 
geologiche (Rolleri, 1975) definite come unità naturali che condividono sequenze 
stratigrafiche, caratteristiche strutturali e geomorfologiche in comune, nonché una storia 
geologica simile. La suddivisione riportata (Fig. 2.4) segue quella proposta da Ramos 
(1999). 
 
Cordigliera Principale (Principal Cordillera; Ramos, 1999) 
 
L’unità si estende da latitudini extra patagoniche fino a circa 38°S, occupando la 
parte nordovest della provincia di Neuquén fino al Río Agrio. Durante il Quaternario 
quest’area è stata glacializzata diverse volte e ciò ha portato alla formazione di un 
paesaggio glaciale erosivo sulle cime più alte, e terrazzi glaciolacustri e glaciofluviali 
lungo le valli. Un esempio è il lago Caviahue, risultato dell’azione modellante del ghiaccio 
durante l’Ultimo Massimo Glaciale. 
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 Il substrato affiorante include tufi riolitici giacenti sopra argilliti e siltiti massive 
intercalate ad arenarie quarzose: questo complesso vulcanosedimentario è stato 
successivamente intruso da un plutone granodioritico dal Permiano Inferiore al Permiano 
Medio. 
 
 
 
 
Fig. 2.4 Province geologiche patagoniche modificate da Ramos (1999). 
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Ande nord patagoniche (The Northern Patagonian Andes; Ramos, 1999) 
 
L’unità, compresa tra 39°S (Lago Aluminé) e 45°S, occupa la porzione sudovest 
del bacino di Neuquén e quella nordovest del Río Negro, estendendosi a occidente verso il 
Cile. Morfologicamente è composta da montagne orientate N-S, tra cui spiccano vulcani 
come Lanín (3776 m) e Tronador (3554 m), e separate da ampie valli trasversali con laghi 
glaciali.  Le rocce più antiche presentano un metamorfismo di medio - basso grado, hanno 
un’estensione N-S e affiorano nei pressi del Lago Aluminé. Affette da processi intrusivi 
paleozoici, sono state in seguito coperte da sequenze vulcanosedimentarie paleogeniche. 
Corpi granitici tardo paleozoici sono molto comuni e appaiono ampiamente 
distribuiti lungo l’asse N-S della regione, ospitando profonde valli trasversali formatesi 
durante le glaciazioni quaternarie. 
Nell’area dei laghi Espejo e Gallardo sono presenti rocce vulcaniche a orneblenda e 
biotite, e ortoquarziti conglomeratiche con intercalate siltiti, tufi e letti piroclastici 
probabilmente di età tardo paleozoica. A est della faglia del Río Aluminé sono esposti, 
invece, tufi andesitici e brecce, tufi cineritici e conglomerati basali con clasti granitici di 
stimata età triassica. Basalti e andesiti mio - plioceniche con brecce intercalate, 
conglomerati vulcanici e tufi andesitici appaiono ampiamente distribuiti a nord e nel centro 
della regione mentre nell’intera area, lave basaltiche e rocce piroclastiche formano piane 
strutturali di età pliocenica come “Pampa de Lonco Luan” e “Pampa de Chenqueniyeu". 
Nella parte centro - orientale, a ovest del Río Collón Curá e a nord del Río Limay, 
sono sviluppate ampie distese di ciottoli, ghiaia e sabbia (Pampa de Alicurá, 150-200 m 
s.l.m.) con materiale di varia litologia e coperto da rocce vulcaniche. Le suddette lave 
basaltiche sono state considerate oloceniche per un lungo periodo, fino a che datazioni 
radiometriche le hanno attribuite al tardo Miocene – inizio del Pliocene (Schlieder, 1988; 
Rabassa et al., 2005). 
Basalti pleistocenici con frazioni piroclastiche hanno una distribuzione ristretta 
(vulcano Lanín) mentre l’attività vulcanica olocenica è più ampiamente presente nella 
regione come piccoli coni sui tavolati o colate laviche nelle valli. 
Il settore meridionale di questa provincia geologica è stato descritto come un’unità 
separata chiamata “Cuenca de Ñirihuau-Ñorquinco-Cushamen” (Cazau, 1980), 
caratterizzata da rocce vulcaniche tardo giurassiche intercalate verso nord a rocce 
sedimentarie marine giacenti sotto vulcaniti del Cretaceo Inferiore: questa è la regione 
dove il batolite patagonico si è messo in posto, estendendosi verso sud in affioramenti 
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discontinui. Le rocce terziarie corrispondono a sequenze continentali clastiche con 
intercalati depositi piroclastici della stessa età. 
 
 
Bacino di Neuquén (Neuquén Basin; Digregorio & Uliana, 1980) 
 
Occupando il centro della provincia (38°–39°S; 70°–72°W), il bacino di Neuquén è 
un’area di transizione tra le due province geologiche precedentemente descritte (Ramos, 
1999). Le rocce più antiche sono granodioriti precambriane e paleozoiche, e rocce 
metamorfiche di basso grado. Lave andesitiche e tufi nella parte ovest della suddetta unità 
rappresentano, invece, eventi del Permiano e del Triassico. 
Affioramenti giurassici - paleocenici sono distribuiti verso est e composti da rocce 
evaporitiche carbonatiche e clastiche, sia marine sia continentali. Rocce piroclastiche e 
depositi continentali formano un complesso sedimentario del Terziario Medio. Basalti 
quaternari, infine, completano la sequenza generando un tavolato di lava sul quale si 
impostano depositi di ghiacciai pleistocenici. 
 
Ande sud patagoniche (The Southern Patagonian Andes; Ramos, 1999) 
 
La presente provincia geologica si estende dal lago Fontana (48°51'S) fino a Seno 
Otway (53°55'S) nei pressi dello Stretto di Magellano. È stata definita con lo stesso nome 
da Riccardi e Rolleri (1980) e include anche la parte nord precedentemente descritta: è 
caratterizzata dalla presenza del batolite patagonico a sviluppo assiale riscontrabile in 
affioramenti nel settore cileno della Cordigliera Andina. 
A 46°30'S l’unità è divisa in due settori che presentano differente struttura, 
composizione geologica e topografia. Il settore nord, anche se sviluppa un arco vulcanico, 
ha un rilievo minore rispetto alla parte sud. Affioramenti del basamento sono stati osservati 
a sud del Lago Fontana, dove le rocce più vecchie corrispondono a daciti e andesiti del 
tardo Giurassico. Facies di delta verso ovest rappresentano l’ambiente sedimentario marino 
giurassico e formano un paleogolfo nella regione di Río Mayo, composto da graben 
localizzati trasversalmente alla Cordigliera; granodioriti e graniti cretacei intrudono i 
depositi marini e continentali, e rocce sedimentarie continentali con livelli di tufi 
riempiono le valli: ciò è avvenuto nel Miocene a causa di eruzioni pliniane dei vulcani 
occidentali, per esempio quelle dell’Hudson (Ramos, 1999). 
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La parte sud del settore si estende dal Lago Buenos Aires (46°30'S) includendo 
rilievi granitici come Fitz Roy, Stockes e Torre del Paine, le cui elevazioni variano da 2000 
a 3400 m s.l.m. Il basamento regionale è caratterizzato da flysh medio-tardo paleozoici nei 
quali sono presenti facies sedimentarie non metamorfiche o rocce di basso grado. Le rocce 
vulcaniche formano una spessa sequenza tardo giurassica e corrispondono a daciti e rioliti 
con associate scarse andesiti. Rocce marine sedimentarie dal tardo Giurassico al Terziario 
si riscontrano tra il Lago Pueyrredón (47°20'S) e il Lago Argentino (50°10'S), e mostrano 
una graduale recessione dell’ambiente marino con fenomeni di continentalizzazione 
durante il Paleocene. Intorno a 98 Ma il batolite patagonico si è messo in posto e si è 
verificata la prima compressione orogenica della regione (Ramos et al., 1982). 
 
 
“Patagónides” (Ramos, 1999) 
 
L’unità si estende a nord del Río Limay, nella parte centromeridionale della 
provincia di Neuquén, fino al Rio Senguerr, sul confine fra le province di Chubut e Santa 
Cruz, includendo rilievi poco elevati come Piedra Águila, Lipetren, Tecka, Tepuel, Agnia, 
Languiñeo e San Bernardo. Originariamente descritta da Frenguelli (1946), comprende 
catene montuose collocate lontano dalla Cordigliera andina le cui elevazioni sono 
comprese tra 1200 e 1700 m. È composta da sedimenti marini e continentali giurassico -
cretacei con associate rocce vulcaniche e plutoniche. 
 
 
Ande della Terra del Fuoco (The Fuegian Andes; Borrello, 1972) 
 
Questa provincia geologica, descritta da Caminos (1980) e da Olivero & Martinioni 
(2001), è l’unico segmento della catena andina che si estende in direzione W-E, dalla faglia 
di Magellano a Isla de Los Estados (Staaten Island) nella parte meridionale dell’Oceano 
Atlantico (54°-56°S; 63°-72°W). Il suddetto sistema montuoso è circondato da faglie W-E 
e NW-SE, e perde elevazione da W a E e da S a N: rappresentano, perciò, le cime più basse 
delle Ande. I picchi più alti sono a quota 1476 m (Monte Olivia) e a 1490 m (Monte 
Comu) nella Terra del Fuoco argentina. Nel settore cileno, invece, l’altezza massima è 
raggiunta dal Monte Darwin (2488 m) nell’omonima Cordigliera. In questo settore si 
possono riconoscere tre zone diverse tra loro: (a) un arcipelago nella parte sud e ovest del 
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settore cileno formato da rocce plutoniche risultanti da diverse intrusioni durante il 
Cretaceo e il Cenozoico; (b) la Cordigliera e (c) le colline delle Cordigliera, a nord del lago 
Fagnano, fino a 53°30'S approssimativamente. Le rocce del basamento formano il nucleo 
della cordigliera e corrispondono a rocce metamorfiche paleozoiche (Borrello, 1969) 
fortemente piegate che presentano iniezioni di quarzo e sono sovrastate da rocce 
vulcaniche acide medio-tardo giurassiche. Associate a queste, si ritrovano mineralizzazioni 
a solfuri che colorano con tonalità giallo-arancio le cime del Sierras de Sorondo e 
dell’Alvear (Ametrano et al., 1999). 
Rocce metamorfiche del Cretaceo Inferiore di origine marino sedimentaria, 
parzialmente associate a rocce ignee e con piegamenti e intense deformazioni (Quartino et 
al., 1989), formano le catene montuose della Terra del Fuoco (Sierras de Martial, Sorondo 
e Lucio López, tra 1000 e 1200 m). 
Sulla costa nord del canale di Beagle, le rocce metamorfiche presentano inclusioni 
ultramafiche di orneblenda (Acevedo et al., 1989) mentre intrusioni granitoidi si 
rinvengono nella parte interna della cordigliera, attraversate da dicchi basaltici, messesi in 
posto durante l’orogenesi andina e corrispondenti a una posizione marginale del batolite 
(Acevedo et al., 2000). I sistemi montuosi collocati a nord del lago Fagnano (come Sierras 
de Apen e Beauviour), sono composte da argilliti del Cretaceo Inferiore, ardesie e calcari 
scuri, arenari e argilliti del tardo Cretaceo. La struttura di questa parte delle Ande è 
caratterizzata da una serie di faglie con trend est e deviazioni nord-est e nord-ovest, e da 
thrust nord orientati associati al metamorfismo dinamico di età tardo cretacea (Caminos, 
1980; Ramos, 1999). Le faglie trascorrenti nella regione andina interessano l’intero 
complesso Paleozoico-Quarternario. 
 
 
Massiccio Somun Cura o Massiccio nord patagonico (Somun Cura Massif or 
Northern Patagonian Massif; Ramos, 1999) 
 
Questa unità occupa la parte orientale della Patagonia che comprende i rilievi e le 
mesetas della zona centro sud della provincia di Río Negro e quella nord e centro est 
dell’area di Chubut. È qui che si rinvengono alcune rocce di età proterozoica, considerate 
le più vecchie della Patagonia. 
Il basamento metamorfico include gneiss, micascisti e rocce granitoidi associate a 
un basso grado di metamorfismo. Rocce marine sedimentarie clastiche del Paleozoico 
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Medio-Inferiore sono collocate nella parte est e intruse da varie rocce plutoniche 
paleozoiche. Il basamento è coperto da lave acide e rocce piroclastiche di età mesozoica in 
alcune zone intercalate o coperte da depositi continentali. Verso la parte est e sud-est del 
massiccio si ritrovano rocce sedimentarie marine corrispondenti a eventi di trasgressione 
terziaria. L’intenso vulcanismo durante il Terziario Medio ha creato il rilievo presente, 
formando neck, duomi e flussi di basalti alcalini.  
La struttura è caratterizzata dall’esistenza di grandi blocchi di basamento con 
graben inclinati sottoposti all’orogenesi andina. 
 
 
Altopiani nord patagonici (The Northern Patagonian Tablelands; Ramos, 1999) 
 
La presente regione si estende a sud dell’unità precedente ed è formata da mesetas 
che rappresentano la caratteristica morfologica dominante della Patagonia extra - andina.  
Gli altopiani sono formati da rocce sedimentarie continentali e marine coperte da 
rocce piroclastiche dell’Eocene-Oligocene.  
Sovrimposte sono presenti rocce marine della trasgressione patagonica e sedimenti 
fluviali del Miocene Medio. 
Da menzionare sono gli altopiani basaltici formatisi dall’Eocene al Miocene. 
Benché siano di modesta estensione, sono caratteristici di questa unità. Le mesetas si 
sviluppano sopra il bacino del Golfo di San Jorge che è un’importante zona per l’estrazione 
di oli e gas e formata da una sequenza sedimentaria giurassico-cretacea. Nel settore est le 
piane sono coperte da depositi grossolani di possibile origine glaciofluviale depostisi 
durante il Pleistocene. 
 
 
“Massiccio Deseado” (‘‘Deseado Massif’’; Leanza, 1958) 
 
L’unità, stabile fin dal Paleozoico, include i territori fra i fiumi Deseado e Chico, 
nella provincia di Santa Cruz. Il basamento è formato da filliti e scisti da tardo proterozoici 
a paleozoici intrusi da rocce granitoidi e subvulcaniche durante il Paleozoico Medio. Sopra 
queste si trovano rocce sedimentarie continentali depostesi durante il tardo Paleozoico e il 
Mesozoico affioranti in settori ristretti della parte centro est dell’area, così come rocce 
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plutoniche acide che le hanno intruse durante il Triassico e Giurassico, formando il batolite 
centro-patagonico.  
Rocce sedimentarie marine e continentali del Terziario sono intercalate con rioliti e 
rocce piroclastiche formando un plateau, e sono localmente correlate a rocce vulcaniche 
alcaline: queste sequenze vulcaniche sarebbero state prodotte durante il Giurassico fino 
all’inizio del Cretaceo. Rocce sedimentarie continentali giurassico-cretacee sono collocate 
lungo il settore nord del massiccio mentre rocce sedimentarie più giovani sono esposte 
lungo tutti i suoi margini. L’attività vulcanica è continuata durante il Cenozoico 
producendo colate basaltiche che hanno formato il centro del massiccio. Sopra queste 
rocce sono stati depositati sedimenti alluvionali del Pleistocene, probabilmente di origine 
glaciofluviale,.   
La struttura è caratterizzata da sequenze sub-orizzontali dal tardo Cretaceo fino al 
Cenozoico. Le rocce giurassico-cretacee mostrano un’intensa fratturazione, mentre il 
basamento è stato inclinato, mostrando una forte deformazione.  
Nel complesso, il massiccio presenta evidenza di una stabilità crostale molto lunga 
(Leanza, 1958). 
 
Altopiani sud patagonici (The Southern Patagonian Tablelands; Ramos, 1999) 
 
Quest’unità si estende a sud della precedente e ad est della catena andina, 
includendo anche la parte nord dell’Isola Grande della Terra del Fuoco. Il substrato è 
formato da rocce sedimentarie mesozoiche e terziarie che formano quello che è chiamato 
“Cuenca Austral”. 
Lave basaltiche formano il settore centro-occidentale e corrispondono a eventi 
vulcanici avvenuti durante il Miocene. Lave e till sono collocati verso sud, mostrando 
intensa attività vulcanica durante il Pliocene e il Pleistocene Inferiore, seguiti da periodi 
freddi che hanno indotto l’espansione dei ghiacciai andini (Rabassa et al., 2005).  
Della stessa età, il campo vulcanico Pali-Aike è collocato a nord dello stretto di 
Magellano dove i rilievi positivi dei maar e delle colate basaltiche rompono la monotonia 
del paesaggio (Corbella, 2002). 
I tavolati costruiti sopra rocce marine terziarie continuano a sud dello stretto di 
Magellano dove le rocce vulcaniche spariscono lasciando il posto a uno scenario formato 
da morene, aride vallate, campi di massi erratici, colline erose e terrazzi glaciofluvali a 
nord delle Ande della Terra del Fuoco. È da notare come, in questa zona, la parte extra-
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andina sia collocata a nord delle Ande e non a est come nel resto della Patagonia: ciò è 
dovuto al cambio in orientazione della Cordigliera a causa di relazioni tettoniche tra le 
placche litosferiche.  
Durante il tardo Oligocene e l’inizio del Miocene, silt, argille, arenarie e 
conglomerati con abbondanti molluschi sono stati depositati in un ambiente deltizio lungo 
la zona nord dell’isola mentre durante il Miocene Medio e Pliocene si sono accumulate 
arenarie siltitiche di ambiente costale (Olivero et al., 1999). Il substrato di questo bacino è 
formato da rocce clastiche marine conosciute come “Formazione di Springhill” (Robles, 
1982), relativo a una trasgressione marina durante il tardo Giurassico e l’inizio del 
Cretaceo. Altre trasgressioni “atlantiche” si sono verificate durante il Terziario. 
 
 
Isole Malvinas/Isole Falkland (Islas Malvinas/Falkland Islands; Turner, 1980)  
 
Queste isole formano una provincia geologica separata (Turner, 1980), circondate 
dai bacini oceanici conosciuti come ‘‘Malvinas’’, ‘‘Eastern Malvinas’’ e ‘‘Northern 
Malvinas’’ e il cosiddetto ‘‘Malvinas Plateau’’, un substrato continentale sul quale la 
piattaforma continentale argentina si è sviluppata (Ramos, 1999). Sono collocate vicino 
alla dorsale nord della placca Scotia (Biddle et al., 1996; Ramos, 1996), tra 51°–52° S e 
58°–62° W. 
Il basamento precambriano (con età tra 1124 e 1100 Ma, secondo Cingolani & 
Varela, 1976) di questa unità è composto da rocce metamorfiche e intrusive. Il resto degli 
affioramenti rocciosi corrispondono a quarziti, sandstone e mudstone di origine marina con 
trilobiti e altre rocce continentali con piante terrestri fossili di età devoniana associate da 
affinità faunistiche con simili rocce a Cape Town (Sud Africa) e Ponta Grossa (Brasile). 
 
 
 
2.3 Inquadramento climatico 
 
Latitudinalmente la Patagonia rientra tra la cella subtropicale di alta pressione e 
quella subpolare di bassa pressione più a sud, per questo è interessata durante tutto l’anno 
dai cosiddetti venti occidentali (westerlies) australi (Fig. 2.5), noti per le loro forti 
intensità. L’assenza di un altro continente sul loro percorso fa sì che il pattern di 
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circolazione sia più semplice di quello presente nell’emisfero boreale alle stesse latitudini 
(Coronato et al., 2008). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Incontrando perpendicolarmente la Cordigliera delle Ande, si viene a creare una 
netta differenza climatica tra la parte pacifica esposta sopravvento e quella atlantica 
sottovento. Tale contrasto è ben evidenziato dalla vegetazione la quale possiede uno dei 
gradienti più bruschi al mondo (Endlichter & Santana, 1988; Warren & Sugden, 1993) e 
rispecchia quello delle precipitazioni altrettanto brusco. Ciò è evidente se si segue il 
parallelo 46°S lungo un transetto W-E di 400 km: salendo lungo il versante occidentale si 
passa da una foresta a clima umido temperato, a praterie e foreste di tipo alpino che 
lasciano il posto sempre a foreste, ma con clima moderatamente continentale. 
Oltrepassando la cresta andina e scendendo lungo il versante orientale, invece, domina un 
ambiente più arido caratterizzato da steppe e deserti (Bailey, 1989). Sotto i 52°S questa 
configurazione cambia: le Ande diminuiscono in altezza e perdono continuità arrivando ad 
avere una direzione W-E; di conseguenza il loro effetto schermo per la pioggia diminuisce 
e, per questo, foreste e praterie raggiungono la costa atlantica in corrispondenza della Terra 
del Fuoco. A causa dei fattori geografici finora menzionati, è difficile definire il clima 
della Patagonia in una classificazione climatica globale. In altre zone della Terra, la parte 
orientale del continente a latitudini equivalenti presenterebbe un clima freddo-temperato 
con un noto grado di continentalità e piovosità moderata (Cfb o Dfb nella classificazione di 
Köppen (1936)).  
Fig. 2.5 Circolazione dei venti in entrambi gli emisferi 
(www.meteoportaleitalia.it). 
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Contrariamente a ciò, la suddetta area ha un clima arido con escursione termica 
moderata. La parte ovest, invece, ha un clima marcatamente oceanico, più freddo 
dell’equivalente in altri continenti a causa dell’assenza di calore durante il periodo estivo. 
La principale causa del basso livello termico è la forte influenza del continente antartico 
dove si originano masse d’aria polari durante l’intero anno che successivamente 
raggiungono il sud della Patagonia (Weischet, 1985). 
 
 
2.3.1 Temperatura 
 
La Patagonia si estende per più di 20° in latitudine, corrispondente a una lunghezza 
di circa 2200 km in direzione N-S: in Europa sarebbe l’equivalente della distanza tra 
Copenhagen e l’isola di Malta. Ciò implica differenti valori di radiazione solare, da oltre 
180 W/m
2
 (media annuale) nelle stazioni a nord come Neuquén, a solo 100 W/m
2
 in Terra 
del Fuoco o anche meno nelle isole dell’arcipelago di Magellano dove il valore di 
irraggiamento è tra i più bassi al mondo (Lamb, 1972), essendo soltanto di un’ora 
giornaliera durante giugno (Tuhkanen, 1992).  
L’escursione termica media annuale varia da 16°C a nord a 8°C più a sud, e sotto i 
4°C nello stretto di Magellano. Le temperature massime seguono lo stesso pattern, con 
punte di 38°C a 46°S nella Patagonia orientale, ma mai superiori a 30°C nella Terra del 
Fuoco. Minime di -30°C sono state registrate nella Patagonia centrale a 41°S. Lungo la 
costa pacifica, invece, variano tra -5 e -7°C (Zamora & Santana, 1979).  
Dai valori di temperatura di tredici stazioni ubicate a varie latitudini nel territorio 
patagonico si può attestare come queste siano comprese tra i 5 e i 15°C (Fig. 2.6). 
 
 
2.3.2 Precipitazioni 
 
La marcata differenza nelle precipitazioni ai due lati della Ande è già stata 
menzionata, con una relazione che varia da 5:1 a 10:1. Stazioni sul lato pacifico ((12) 
Puerto Montt; (13) Evangelistas) mostrano valori di 2000-2500 mm di pioggia annui 
mentre quelle poste sul versante atlantico ((1) Cipoletti; (2) Trelew; (3) Maquinchao; (4) 
Gobernador Gregores; (5) Río Gallegos; (6) Patagones; (7) Esquel; (8) Punta Arenas; (9) 
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San Carlos de Bariloche; (10) Lago Puelo; (11) Ushuaia) variano da 150 a 1000 mm annui, 
in base alla loro posizione (Fig. 2.6). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Dall’unione della temperatura media annuale, indice di aridità ed escursione 
termica, si vengono così a creare diverse zone climatiche omogenee, ognuna identificata da 
uno specifico codice (Fig. 2.7). 
 
Temperatura media annuale (Mean Annual Temperature, MAT): 
MAT > 10°C = Temperate (T) 
MAT < 10°C = Cold (C) 
 
Indice di aridità (Aridity Index, AI): 
AI < 0.2 = Arid (A) 
0.2 < AI < 0.5 = Semiarid (sA) 
0.5 < AI < 0.75 = Subhumid (sH) 
AI > 0.75 = Humid (H) 
 
Con AI = p/PET (UNESCO, 1977) 
(p = precipitazione media annua; PET = evapotraspirazione potenziale) 
Fig. 2.6 Valori di temperatura e precipitazioni di tredici stazioni della Patagonia: 
(1) Cipoletti; (2) Trelew; (3) Maquinchao; (4) Gobernador Gregores; (5) Río Gallegos; (6) 
Patagones; (7) Esquel; (8) Punta Arenas; (9) San Carlos de Bariloche; (10) Lago Puelo; (11) 
Ushuaia; (12) Puerto Montt; (13) Evangelistas.  
La localizzazione geografica di ciascuna stazione è illustrata in figura 2.7 
(Coronato et al., 2008). 
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Escursione termica annuale (Mean Annual Temperature Range, MATR) 
MATR > 16°C = Continental (c) 
16°C > MATR > 10°C = Transitional (t) 
10°C > MATR > 5°C = Oceanic (o) 
MATR < 5°C = Hyper-oceanic (o+) 
 
 
 
 
Fig. 2.7 Climi della Patagonia. È da mettere in evidenza che non tutti e trentadue i tipi di 
clima risultanti esistono in Patagonia. Sono stati considerati solo tredici tipi i quali 
comprendono aree abbastanza cospicue (Coronato et al., 2008). 
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2.4 Inquadramento pedologico 
 
Sulla superficie terrestre si possono osservare molti paesaggi distinti tra loro, 
risultanti dall’azione di agenti geomorfologici capaci di modellarne continuamente 
l’aspetto. Secondo Sayago (1982) esistono diversi tipi di processi naturali che modificano 
il territorio e contribuiscono all’evoluzione del paesaggio patagonico: azione del ghiaccio, 
vento e moto ondoso. Queste variazioni climatiche e morfologiche hanno determinato 
un’ampia varietà di suoli (Fig. 2.8) con diverse estensioni superficiali (Fig. 2.9): nove 
ordini degli undici inclusi nel Sistema Tassonomico Nordamericano (Soil Survey Staff, 
1997) sono rintracciabili proprio in quest’area (Scoppa, 1998; del Valle, 1998). 
La presenza, su grande scala, di diversi processi geomorfologici quali erosione 
glaciale, deposizione di ceneri vulcaniche e deflazione eolica, ha temporaneamente 
interrotto la pedogenesi numerose volte durante il Quaternario (anche in tempi recenti), e 
ciò spiega come mai i suoli siano poco sviluppati. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 2.8 Distribuzione degli ordini dei suoli in Patagonia (Aeroterra (1995), del Valle 
(1998)). Spodosuoli, Histosuoli e Vertisuoli non sono rappresentati alla scala della carta 
poiché la loro distribuzione è molto limitata e localizzata (Coronato et al., 2008). 
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Gli Aridisuoli sono quelli più rappresentati e, con il 50% di superficie occupata, si 
estendono da 71°W fino alla costa atlantica. Appaiono chiari, con poca materia organica e 
sono caratteristici di condizioni aride e semiaride. A causa delle basse precipitazioni 
l’eluviazione è molto limitata, la carbonatazione e/o la salinizzazione sono, invece, 
importanti processi che rendono il suolo alcalino: per questo possono essere presenti alte 
concentrazioni di Na tipiche dell’orizzonte natrico. 
Gli Entisuoli, con il 22% di distribuzione areale, si ritrovano prevalentemente nella 
parte centrale e sono caratteristici di ambienti con alte pendenze. Sono suoli poco evoluti 
senza differenziazione in orizzonti. 
Su zone più pianeggianti della Patagonia centro-meridionale, invece, sono 
sviluppati i Mollisuoli (13%), conosciuti per essere fra i suoli più fertili della Terra a causa 
del loro orizzonte superficiale scuro, granulare e soffice, ricco di calcio e altri nutrienti, 
chiamato, appunto, orizzonte mollico. 
Lungo le Ande sono frequenti gli Andisuoli (5%), sviluppatisi su un parent material 
contenente almeno il 50% di ceneri vulcaniche. Tipica caratteristica è la presenza di uno 
spesso orizzonte melanico, elevata concentrazione di sostanza organica, bassa densità 
(porosità alta), tessitura sabbiosa o sabbioso-limosa e alta capacità di ritenzione idrica. Tale 
epipedon manifesta le cosiddette proprietà andiche, ovvero presenta minerali di 
neoformazione a scarso ordine cristallino (allofane, etc.) e/o complessi organo minerali 
(Al-humus) derivanti dalla sequenza di alterazione che avviene nei depositi piroclastici a 
spese della fase amorfa vetrosa. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 2.9 Distribuzione percentuale dei vari ordini. I più sviluppati sono gli Aridisuoli e 
gli Entisuoli mentre i Mollisuoli, più appropriati per le pratiche agricole, occupano il 
terzo posto (Coronato et al., 2008). 
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Tralasciando l’8% del territorio che non presenta sviluppo di suoli dovuto a zone 
ghiacciate, roccia nuda o laghi, il restante 2% è occupato da cinque ordini localizzati in 
zone molto ristrette del territorio. Tra questi sono rintracciabili:  
 Inceptisuoli con un primo accenno di pedogenesi poiché si tratta di suoli 
giovani con un orizzonte B che può essere cambico;  
 Alfisuoli, suoli acidi con accumulo illuviale di argilla e sviluppo 
dell’orizzonti Bt; 
 Spodosuoli in ambienti più freddi e umidi con orizzonte E di eluviazione e 
accumulo di sesquiossidi di Fe-Al e materia organica;  
 Histosuoli con un elevato contenuto di materia organica nell’orizzonte 
superiore il quale risulta particolarmente scuro e spesso, caratteristici di 
ambienti dove questa si degrada lentamente e si può accumulare; 
 Vertisuoli, scuri e ricchi di argille espandibili che promuovono il continuo 
rimescolamento di materia dagli orizzonti superficiali a quelli più profondi 
(Zanchetta, 2014). 
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3. LA CORDIGLIERA DELLE ANDE 
 
3.1 Generalità 
 
Le Ande sono un arco vulcanico situato nella parte occidentale del continente 
sudamericano (Stern, 2004). Si sviluppano dall’istmo di Panama fino a Cape Horn (56°S) e 
sono considerate fra le catene montuose più lunghe al mondo (ca. 7500 km). 
Geograficamente descrivono un ampio semicerchio nella parte settentrionale per poi 
snodarsi in senso N-S, arrivando ad avere una configurazione W-E in prossimità della 
Terra del Fuoco (Fig. 3.1a). Nel complesso costituiscono un insieme di catene parallele tra 
loro e alla costa, spesso affiancate da rilievi di minor altezza ed estensione. Al loro interno 
si individuano estesi altopiani caratterizzati da quote elevate e notevole aridità, nonché 
profonde valli che incidono longitudinalmente il sistema montuoso. La linea di cresta 
oscilla per lo più fra 3000 e 5000 m di altezza, anche se alcune cime raggiungono quote 
prossime ai 6000 m (Cembrano & Lara, 2009). Tra queste l’Aconcagua (32°39'18''S; 
70°00'49''W), nelle Ande argentine, è la vetta più elevata dell’intera Cordigliera e anche di 
tutto il continente americano (6962 m s.l.m.): il suo nome, di probabile origine quencha 
accon cahua col significato di “la grande roccia che guarda intorno”, ne evoca tutta la sua 
grandezza e maestosità. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 3.1 a) Configurazione complessiva delle Ande (www.cittacapitali.it/america-sud);  
b) Assetto geodinamico della parte meridionale. SVZ = Southern Volcanic Zone; N = North, T = 
Transitional, C = Central, S = South; AVZ = Austral Volcanic Zone (Cembrano & Lara, 2009). 
a  b 
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Tutta quest’area ha avuto una complessa evoluzione tettonica e un’altrettanto 
importante storia vulcanica iniziata nel Triassico e sviluppatasi prevalentemente nel 
Giurassico con la messa in posto di estesi plateau ignimbritico-riolitici che ricoprono la 
maggior parte del territorio attuale e della piattaforma continentale atlantica. Con la 
successiva frammentazione dell’antico continente di Gondwana e l’inizio della migrazione 
del Sudamerica verso ovest per lo più durante il Cretaceo, un magmatismo di arco si è 
sviluppato sul suo margine occidentale in seguito ai processi di subduzione della litosfera 
oceanica sotto la crosta continentale della placca sudamericana (Coronato et al., 2008). A 
tale dinamica è legata l’intensa e diffusa attività sismica e vulcanica che caratterizza in 
generale l’intera catena, la quale è parte del cosiddetto “anello di fuoco”, una cintura a 
forma di ferro di cavallo lunga circa 40000 km situata ai margini dell’oceano Pacifico. 
La convergenza spinge sia la placca di Nazca che la placca Antartica sotto quella 
Sudamericana: la prima, a nord, subduce a una velocità di 6-8 cm/yr  (De Mets et al., 
1994) e con un angolo di 25° (Cahill & Isacks, 1992; Bohm et al., 2002) mentre la 
seconda, più a sud, subduce a circa 2 cm/yr  (Tebbens & Cande, 1997; Lagabrielle et al., 
2004). Entrambe, separate dal margine divergente del Cile (Chile Ridge), hanno guidato il 
vulcanismo lungo il margine continentale sudamericano e impresso nei prodotti formatisi 
una caratteristica segnatura geochimica.  
Questa particolare configurazione geodinamica si rispecchia nel punto triplo del 
Cile, collocato a 46°S (Fig. 3.1b). Sin dal Miocene la convergenza ha determinato la 
collisione del suddetto ridge con la fossa del Cile-Perù, iniziata circa 14 Ma nella punta 
sudovest della Terra del Fuoco: a causa della subduzione obliqua, il punto triplo è migrato 
verso nord fino alla sua posizione attuale vicino alla penisola di Taitao (Cande & Leslie, 
1986; Forsythe et al., 1986). L’interazione ridge-trench lungo tale margine distruttivo ha 
impedito lo sviluppo di vulcanismo negli ultimi 12 Ma (Dickinson & Snyder, 1979; 
Forsythe & Nelson, 1985; Thorkelson & Taylor, 1989) creando quello che è chiamato 
Patagonian magmatic gap (Ramos et al., 1982; Stern et al., 1984) tra 46°30'S e 49°S. 
Più a nord sono presenti altre zone analoghe come il Peruvian flat-slab segment 
(3°S -15°S) e il Pampean flat-slab segment (27-33°S), quest’ultimo dovuto alla subduzione 
superficiale (<10°) del ridge Juan Fernández negli ultimi 5-6 Ma. Osservazioni dell’area 
dimostrano che non si è registrata attività magmatica sia pleistocenica sia olocenica (Kay 
& Mpodozis, 2002; Kay et al., 2005). Si riscontra, invece, la presenza di vulcanismo di 
retroarco tardo quaternario (Gorring et al., 1997; Stern, 2004; Espinoza et al., 2005) fino a 
250 km a est dell’arco vulcanico principale, tipicamente in Argentina tra 34 e 52°S. 
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L’attività in questione è caratterizzata da effusioni basaltiche alcaline da piccoli coni 
monogenici e coni di scorie associati a flussi lavici: ne sono un esempio il campo 
vulcanico Palei-Aike (~52°S; D’Orazio et al., 2000) e la provincia vulcanica Payenia 
(~34.5-37.5°S; Søager et al., 2013). 
 
 
3.2 Suddivisione della catena 
 
Le Ande, da nord a sud, sono divise in quattro grandi settori (Fig. 3.2): 
 NVZ (Northern Volcanic Zone, 5°N-2°S); 
 CVZ (Central Volcanic Zone, 14°-27°S); 
 SVZ (Southern Volcanic Zone, 33°-47°S); 
 AVZ (Austral Volcanic Zone, 49°-55°S). 
 
Al fine di questa tesi saranno trattate le ultime due zone (SVZ e AVZ) in quanto 
sede di frequente attività vulcanica (Stern, 2008; Watt et al., 2013a) e tettonica (Moernaut 
et al., 2007; Bertrand et al., 2008a) e quindi maggiormente interessanti il territorio 
patagonico preso in esame. Inoltre sono state oggetto di estensive glaciazioni in passato e 
per questo rappresentano dei record contenenti importanti informazioni sulle condizioni 
paleoambientali del tardo Quaternario (De Batist et al., 2008; Kilian & Lamy, 2012). 
  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
3.2.1 SVZ (Southern Volcanic Zone) 
Fig. 3.2 Suddivisione delle Ande. (www.wikiward/en/Andean_Volcanic_Belt) 
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3.2.1 SVZ (Southern Volcanic Zone) 
 
Con i suoi 1400 km di lunghezza, la presente zona si è originata dalla subduzione 
della placca di Nazca sotto il margine continentale sudamericano. Nel complesso possiede 
circa sessanta centri vulcanici che sono stati attivi durante il tardo Quaternario (si veda 
Allegato 1). Sulla base delle caratteristiche geochimiche dei prodotti emessi (Fig. 3.3), 
l’arco vulcanico si può dividere, da nord a sud, nelle quattro zone sotto riportate (e.g., 
Hildreth & Moorbath, 1988; Stern, 2004; Stern et al., 1984a, 2007). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
NSVZ (North Southern Volcanic Zone, 33.3 - 34.4°S) 
 
I prodotti dei vulcani dell’area variano da andesiti basaltiche a daciti. Sono 
predominanti le andesiti a due pirosseni e a olivina-clinopirosseno, anche se le rocce con 
più silice (>57% SiO2) contengono comunemente orneblenda e rara biotite (e.g. vulcano 
Tupungatito: Hildreth & Moorbath, 1988). I basalti sono assenti e le composizioni 
riolitiche sono per lo più presenti in grandi colate piroclastiche come l’ignimbrite Pudahuel 
(Stern et al., 1984).  
Fig. 3.3 Segnature geochimiche (
143
Nd/
144
Nd VS 
87
Sr/
86
Sr) di plateau neogenici e 
rocce vulcaniche della Patagonia. (Kay & Gorring, 1999; Kay et al., 2004b; D’Orazio 
et al., 2001, 2004, 2005; Stern, 2004). Tale diagramma enfatizza ulteriormente la 
differenza tra i vari magmi patagonici i quali riflettono una diversa sorgente, contesto 
geodinamico e processi evolutivi (Corbella & Lara, 2008). 
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I magmi hanno contenuti relativamente alti di elementi incompatibili (K, Rb, Sr, 
Ba, La, Th, U) e alti valori Rb/Cs, La/Yb, K/La, Rb/La, Ba/La, Hf/Lu e 
87
Sr/
86
Sr, mentre il 
rapporto 
143
Nd/
144
Nd è basso, comparato a rocce simili evolute provenienti da altre parti 
della SVZ (Stern et al., 2007).  
Attualmente sono due le teorie sul motivo di questa segnatura geochimica: (1) 
contaminazione dovuta alla presenza di camere magmatiche crostali attraverso processi 
MASH (Mixing, Assimilation, Storage, Homogenization) (Hildreth & Moorbath, 1988), (2) 
alti tassi di erosione da subduzione dovuti al ridge Juan Fernández (Stern, 1991). 
Qualunque sia il meccanismo, l’assenza di magmi primitivi suggerisce una spinta 
differenziazione per i basalti e probabilmente una maggiore residenza crostale. Ciò è 
plausibile con una crosta più spessa come dedotto dall’alto rapporto La/Yb e dal basso 
valore di Yb che suggerisce granato nella sorgente (Cembrano & Lara, 2009). 
 
 
TSVZ (Transitional Southern Volcanic Zone, 34.4 - 37°S) 
 
Il segmento mostra un’ampia varietà, da basalti tholeitici a rioliti alte in potassio, 
anche se i prodotti più abbondanti sono andesiti e daciti.  
La porzione basaltica aumenta verso sud e sembra essere abbondante nelle unità più 
vecchie. Questo grande range composizionale è stato osservato in due complessi chiamati 
Laguna del Maule (da basalti a rioliti: Hildreth et al., 2010) e Planchón-Peteroa (da basalti 
a daciti: Tormey et al., 1995). Studi sugli elementi in traccia e rapporti isotopici indicano 
che le rioliti della zona presentano un significativo contributo da parte di fusi crostali 
mentre i magmi più mafici sono caratterizzati da una componente derivante dalla slab in 
subduzione (Hildreth et al., 1999). La sorgente dei magmi di retroarco è prevalentemente il 
mantello litosferico sub-continentale (Jacques et al., 2013), ma è comunque molto 
complessa è ciò è ben espresso dall’ampio range geochimico dei prodotti emessi. 
Grandi volumi di rioliti sono stati eruttati dalla caldera pleistocenica Calabozos 
(Hildreth et al., 1984; Grunder, 1987) e dal campo vulcanico Puelche (Hildreth et al., 
1999): i dati isotopici indicano che la loro generazione ha coinvolto contributi significanti 
di fusi crostali. Basalti alcalini, invece, si riscontrano nel cono di scorie di retroarco 
Llancanelo e nei campi vulcanici Payún Matru (Risso et al., 2008). 
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CSVZ (Central Southern Volcanic Zone, 37 - 42°S) - SSVZ (South Southern 
Volcanic Zone, 42° - 46°S) 
 
Le rocce dominanti sono basalti alti in alluminio e tholeitici, nonché andesiti 
basaltiche che vengono eruttati sia da stratovulcani sia da centri eruttivi minori (López-
Escobar et al., 1977; Hickey-Vargas et al., 1984, 1989; Hickey-Vargas et al., 1986; 
Gerlach et al., 1988; Futa & Stern, 1988; López-Escobar et al., 1993, 1995). Si rinvengono 
anche andesiti, daciti e rioliti, ma in scarsa quantità o ristrette ad alcuni centri particolari 
(e.g. Lara et al., 2006a). Un’incipiente cristallizzazione frazionata profonda è messa in 
evidenza dai valori di MgO, Ni e Cr dei basalti, che sono più bassi rispetto a quelli che ci si 
aspetterebbe da un magma primario. 
Una differenza importante tra i due settori è la relativa carenza di fasi idrate nella 
parte centrale (CSVZ): in rocce evolute (>59% SiO2) del segmento sud (SSVZ), l’anfibolo 
si trova comunemente e può essere presente biotite (anche se è stata riportata solo in rioliti 
del Chaitén: Amigo et al., 2013) mentre gli stessi sono rari o addirittura assenti nella parte 
centrale (Stern et al., 2007). I rapporti isotopici e lo studio degli elementi in traccia 
suggeriscono che il mantello è la sorgente primaria, anche se è presente una relativa minor 
componente dalla slab in subduzione (e.g. Hickey-Vargas et al., 1989; Stern, 2004). 
I fusi più evoluti hanno tipicamente una segnatura geochimica simile a quella dei 
più primitivi, quindi è stata invocato un minore contributo crostale o una contaminazione 
da parte di crosta giovane isotopicamente simile (McMillan et al., 1989; Singer et al., 
2008). Il grado di differenziazione appare fortemente dipendente dalla tettonica: è proprio 
questa che controlla se un magma basaltico raggiunge la superficie o evolve in prodotti più 
evoluti a livelli crostali. 
Centri vulcanici controllati da fratture e faglie NE (Osorno-Puntiagudo-Cordón 
Cenizos) eruttano comunemente rocce più mafiche rispetto a quelli orientati NW 
(Puyehue-Cordón Caulle) (Lopez-Escobar et al., 1995; Lara et al., 2006; Cembrano & 
Lara, 2009) che includono un ampio range di composizioni con centri che hanno eruttato 
solo rioliti (e.g. Lara et al., 2004a,b) (Fig. 3.4 a-b). 
Lungo l’arco sono stati identificati alcuni trend: i centri più a est hanno tipicamente 
rapporti Ba/La, La/Nb e Ba/Nb bassi e un’alta concentrazione di K, comparata a simili 
rocce evolute eruttate dai centri posti più occidentali (Hickey-Vargas et al., 1989; Jacques 
et al., 2013). Ciò sembra riflettere piccoli gradi di fusione del cuneo di mantello e un 
contributo sempre minore di componenti della slab in subduzione man a mano che ci si 
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sposta verso est (Hickey-Vargas et al., 1989; Jacques et al., 2013). Watt et al., (2013b) 
comunque, deduce che temperature maggiori della superficie della slab implicano fusi 
meno idrati verso la parte est dell’arco e ciò dà luogo alle variazioni geochimiche 
osservate. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 3.4 a) Ubicazione degli allineamenti citati (Cembrano & Moreno, 1994; López-Escobar et 
al., 1995; Lara et al., 2006a, Melnick et al., 2006a; Lange et al., 2008);  
b)  Diagramma Cr vs Rb che discrimina l’allineamento NE da quello NW  
(modificato da Pierce, 1982 con Rb al posto di Yb come elemento più incompatibile). 
b 
a 
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3.2.2 AVZ (Austral Volcanic Zone) 
 
Lungo circa 800 km, il suddetto arco vulcanico si estende a sud della precedente 
zona e trae origine dalla subduzione della placca oceanica Antartica (~49°-53°S) e della 
microplacca Scotia (~53-55°S) al di sotto del continente sudamericano. Si pensa 
comprenda sei centri vulcanici che sono stati attivi durante il tardo Quaternario (Lautaro, 
Viedma, Aguilera, Reclús, Monte Burney, Fueguino) e può essere diviso, sulla base della 
geochimica dei prodotti eruttati (Stern & Kilian, 1996; Stern, 2008), in una parte 
settentrionale (Northern Austral Volcanic Zone, NAVZ; 49-50.3°S) e una meridionale 
(Southern Austral Volcanic Zone, SAVZ; 50.3-52). 
La composizione delle rocce è simile a quelle della SVZ poiché si rinvengono solo 
andesiti e daciti (Stern & Kilian, 1996): questo ristretto range composizionale potrebbe 
riflettere semplicemente i limitati campioni analizzati a causa della collocazione remota dei 
vulcani. Le rocce contengono pirosseno, anfibolo, plagioclasio e biotite, anche se 
quest’ultima è stata notata solo nei tre vulcani più a nord (NAVZ: Stern & Kilian, 1996) e 
in quantità minore al Reclús (Stern et al., 2011). In aggiunta, xenoliti crostali granitici 
provenienti dal batolite patagonico sono stati trovati in tutti e sei gli edifici vulcanici, ma 
più abbondanti a nord. Al Monte Burney sono stati trovati xenocristalli di clinopirosseno 
e/o di olivina i quali sono pensati essere derivati dal mantello (Stern & Kilian, 1996). I 
prodotti eruttati nella AVZ hanno una segnatura adachitica: basso contenuto in terre rare 
pesanti (Heavy Rare Earth Elements, HREE), Y ed elementi ad alta forza di campo (High 
Field Strenght Elements, HFSE), alte concentrazioni di Sr con anomalie positive in Sr ed 
Eu e alto Mg# (Stern & Kilian, 1996): questo implica una zona sorgente con granato 
residuo, anfibolo e pirosseno, con poco o niente plagioclasio e olivina.  
La segnatura geochimica è attribuita alla fusione parziale dell’inusuale slab 
antartica calda (potenzialmente molti centinaia di gradi più alta del “normale”) come 
risultato del basso tasso di convergenza (2-3 cm/yr) e di crosta oceanica relativamente 
giovane (e calda) (0-24 Ma, sempre più giovane verso nord) (Stern et al., 1984a; Peacock 
et al., 1994; Stern & Kilian, 1996). In un quadro generale, le caratteristiche elencate 
relative a ogni zona sono ben visibili e schematizzate in figura 3.5.  
La variazione con la latitudine dell’anomalia di Bouguer lungo l’arco vulcanico (a) 
suggerisce una diminuzione dello spessore crostale (da circa 50 km a 33°S a 35 km a 46°S) 
accompagnato da un rispettivo abbassamento nell’altezza media della Cordigliera (b) da 
5000 m a meno di 2000 m (Tassara & Yáñez, 2003) e in un rapporto isotopico 
87
Sr/
86
Sr 
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minore (c) che nel settore nord. L’aumento di questo valore intorno a 42°S non è 
semplicemente correlato allo spessore crostale, ma alla natura della crosta superiore. 
Infatti, i relativi stratovulcani si trovano sopra blocchi di basamento metamorfico 
differenzialmente esumato (Cembrano & Lara, 2009). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 3.5  (a) Anomalia di Bouguer lungo l’arco vulcanico modificata rispetto all’originale di 
Hildreth & Moorbath (1988) che si estendeva da 33° a 37.5°S. La linea grigia mostra 
l’anomalia lungo la linea spartiacque. (b) Elevazioni basali e sommitali dei centri vulcanici da 
33° a 46°S insieme al rilievo topografico medio. (c) Rapporto isotopico 
87
Sr/
86
Sr in funzione 
della latitudine (modificato dall’originale di Hildreth & Moorbath, 1988). 
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3.3 Tettonica e vulcanismo 
 
Nella tettonica dei margini continentali è di fondamentale importanza l’interazione 
tra i processi deformativi e la risalita di magma attraverso la litosfera (e.g. Hutton, 1988; 
Vigneresse, 1999; Petford et al., 2000): questa si attua attraverso fratture le quali 
costituiscono un efficiente cammino per il trasporto, stoccaggio ed eventuale eruzione di 
magma in superficie (e.g. Hill, 1977; Shaw, 1980; Clemens & Mawer, 1992; Petford et al., 
2000). Lo stato di stress della litosfera e la sua conseguente deformazione controlla la 
distribuzione spaziale di plutoni, dicchi e centri vulcanici (e.g. Nakamura, 1977; Nakamura 
et al., 1978; Delaney et al., 1986; Hutton, 1988; Takada, 1994; Glazner et al., 1999; 
Acocella et al., 2007) ma, in ultima analisi, ha un fondamentale controllo sui processi di 
differenziazione magmatica che determinano la natura e la composizione del vulcanismo 
lungo il margine continentale (e.g. Cembrano & Moreno, 1994). Per la cinematica delle 
placche coinvolte, la variazione latitudinale di spessore crostale e un cambio nella natura 
del basamento sopra il quale l’arco vulcanico si è sviluppato, le Ande costituiscono uno dei 
migliori esempi per indagare sul rapporto tettonica-vulcanismo. 
Ciò è controllato sia da parametri di primo sia di secondo ordine. Tra i primi 
rientrano la natura e struttura della litosfera, la sorgente magmatica e il già menzionato 
spessore crostale che, nella parte nord della SVZ, arriva a circa 50 km e favorisce i 
processi di differenziazione magmatica. Per ultima, ma non di minor importanza, è la 
presenza di un attivo sistema di faglie intra-arco (Liquiñe-Ofqui Fault Zone, LOFZ) che 
permette l’esistenza di cammini secondari i quali possono favorire o meno i suddetti 
processi di differenziazione magmatica. È lungo circa 1200 km e domina la parte centrale e 
meridionale della SVZ, tra 38° e 47°S (Cembrano et al., 1996; Folguera et al., 2002; 
Adriasola et al., 2006; Rosenau et al., 2006). Zone di taglio da duttili a fragili 
documentano che la suddetta faglia è stata attiva per gli ultimi 6 Ma come struttura 
transpressionale destra, anche se evidenze geologiche suggeriscono la sua natura di faglia 
trasforme a circa 25 Ma (e.g. Hervé et al., 1994). 
Nei parametri di secondo ordine, invece, si colloca la natura locale del basamento, 
una spessa copertura vulcano-sedimentaria pre-quaternaria piegata e fagliata che ha 
impatto sulla crosta superiore e sul sistema di alimentazione magmatica. Questa si colloca 
tra 34° e 37°S (Fig. 3.6) dove spaccature orientate NE formatesi sotto la crosta superiore in 
condizioni di strike-slip destro non raggiungono la superficie, ma emergono come faglie 
inverse inattive ad alto angolo marcando i contatti regionali tra sequenze mesozoiche e 
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cenozoiche, come suggerito da due complessi vulcanici Diamante-Maipo e Planchón-
Peteroa (Cembrano & Lara, 2009). A sud di 38°S i sistemi vulcanici si sono impostati 
direttamente su rocce plutoniche e le spaccature orientate NE possono raggiungere la 
superficie, costruendo uno stratovulcano o un gruppo allungato di minori centri eruttivi in 
base all’equilibrio tra l’input magmatico e il tasso di deformazione. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
3.4 Vulcanismo patagonico 
 
La Cordigliera patagonica è collocata sul versante ovest del margine attivo della 
placca sud americana. Fin dal Cenozoico la sua evoluzione tettonica e magmatica è stata in 
relazione alla subduzione della placca di Nazca e Antartica sotto il continente 
sudamericano: l’arco magmatico che si è formato dalla loro convergenza è rimasto tale fin 
dall’inizio del Miocene, conservando quindi la stessa posizione lungo la Cordigliera andina 
(Fig. 3.7). 
Fig. 3.6 Schema che illustra i fattori di primo e secondo ordine che controllano i rapporti tra 
tettonica e vulcanismo. Tra 33° e 34°30'S il vulcanismo è coevo con una compressione est-
ovest: il magma è pensato risalire attraverso un sistema composito di serbatoi sub orizzontali e 
antichi/attivi thrust. Vulcani tra 34°30'S e 36°S stazionano sopra antiche faglie inverse e/o 
faglie WNW che si connettono in profondità con spaccature generate da movimenti destri di 
tipo strike-slip, come evidenziato dalla sismicità. A sud di 37°S, gli stratovulcani sono 
associati con strutture NE o NW (Cembrano et al., 2009). 
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Fig. 3.7 Ubicazione dei centri vulcanici con annessi elementi tettonici regionali 
(Bird, 2003; Stern, 2004; Stern et al., 2007; Matthews et al 2011). 
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Ai fini di questo lavoro sarà data attenzione solo al vulcanismo recente, ovvero 
dopo l’Ultimo Massimo Glaciale (LGM; 25-27 ka BP) (Kilian & Lamy, 2012), in quanto i 
cunei oggetto della presente tesi, si sono formati successivamente al suddetto periodo. 
 
 
3.4.1 Vulcani attivi 
 
Vulcani patagonici attivi formatisi dal medio-tardo Pleistocene e con eruzioni 
oloceniche documentate (alcune di queste storiche, durante gli ultimi 450 anni che 
seguirono la conquista spagnola), hanno un ampio range di morfologie (caldere, 
stratovulcani, sistemi fissurali e coni monogenetici isolati), composizioni (da basalti a 
rioliti con segnature da tholeitico-calcoalcaline ad alcaline) e una propria evoluzione. 
Almeno quarantasei centri possono essere considerati attivi lungo la Cordigliera 
patagonica, tra cui i vulcani Villarrica e Llaima rappresentano i due più attivi nell’America 
del Sud (Corbella & Lara, 2008). 
La SVZ è quella che ha prodotto alcune fra le più grandi eruzioni esplosive della 
storia recente (Quizapu, 1932; M 6.0; tefra >9.5 km
3
; Hildreth & Drake, 1992 – Hudson, 
1991; M 5.8; tefra 4-7 km
3
; Naranjo et al., 1993a), anche se durante il Pleistocene si sono 
verificati eventi a maggiore magnitudo (e.g. Maipo; M 7.7; tefra ~ 270-350 km
3
; Sruoga et 
al., 2005; Stern et al., 1984b). 
Nel tardo Quaternario (ca. gli ultimi 25 ka) sono avvenute almeno venticinque 
importanti eruzioni (tefra ≥ 1km3) da diciotto diversi centri vulcanici oltre a quattro grandi 
eruzioni ignimbritiche: alcuni di questi vulcani tra cui Calbuco (Watt et al., 2011), Chaitén 
(Watt et al., 2013c) e Hudson (Naranjo & Stern, 1998; Weller et al., 2013) sono pensati 
essere la sorgente di numerosi eventi esplosivi. Ciò pone a rischio, oggigiorno, le zone del 
Cile e Argentina a quelle specifiche latitudini, sedi di grandi centri abitati, aeroporti e 
infrastrutture sia agricole che turistiche. Il segmento australe (AVZ), invece, ospita vulcani 
che sono sufficientemente lontani dalla popolazione: quattro grandi eruzioni sono note per 
essere avvenute in questo segmento nei passati 12 ka e imputabili a centri eruttivi come 
Aguilera (A1), Reclús (R1) e Monte Burney (MB1, MB2) (Stern, 2008). 
L’esplosività è generalmente elevata lungo l’arco magmatico per la presenza di 
ghiaccio e/o calotte. Approssimativamente metà dei vulcani attivi nei periodi post-glaciali 
hanno ospitato ghiacciai sommitali o caldere e crateri riempiti da ghiaccio (Siebert et al., 
2010; Rivera & Bown, 2013). A causa della grande estensione dei processi glaciali iniziati 
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nel tardo Miocene e con diverse pulsazioni Plio-Pleistoceniche (Mercer, 1969, 1976, 1983; 
Clapperton, 1993; Malagnino, 1995; Denton et al., 1999; Rabassa, 1999; Schellmann, 
1999; Ton That et al., 1999; Rabassa & Coronato, 2002), lo studio del vulcanismo 
neogenico patagonico non può essere separato dalla sua storia glaciale in quanto i centri 
eruttivi sono parzialmente cresciuti al di sotto dei ghiacciai i quali hanno esercitato la loro 
influenza fisica sugli stili eruttivi. 
Generalmente l’area è caratterizzata dalla presenza di diverse catene vulcaniche 
oblique e vulcanismo collocato all’interno del dominio strutturale del sistema di faglia 
Liquiñe-Ofqui. Lungo la CSVZ (37-42°S) alcune catene trasverse sono state costruite su 
strutture pre-andine mentre un arco frontale costituito da stratovulcani isolati forma la zona 
australe (AVZ). A sud di 37°S, invece, sono presenti i seguenti stratovulcani e gruppi di 
coni monogenetici: 
 Antuco (37°12'S): complesso vulcanico tardo pleistocenico-olocenico con 
prodotti variabili da andesiti basaltiche a basalti (Lohmar et al., 1999; Lohmar, 
2000). Parzialmente collassato a circa 6.5 ka, forma un anfiteatro a ferro di cavallo 
aperto a ovest (Thiele et al., 1998). Si è formato, in seguito, un cono post-collasso 
con camini basaltici sui fianchi. Sono state registrate circa venti eruzioni storiche 
(González-Ferrán, 1995); 
 Copahue (37°48'S): sul confine tra Cile e Argentina, è un complesso di 
composizione da andesitica ad andesitico-basaltica formatosi dall’inizio del 
Pleistocene all’interno di una depressione pliocenica, Caldera del Agrio (Pesce, 
1989; Linares et al., 1999, 2001; Folguera & Ramos, 2000; Melnick & Folguera, 
2001). Il presente cono tardo pleistocenico-olocenico, parzialmente costruito sotto 
il ghiaccio, ha nove crateri allineati di cui il più orientale ospita un lago acido. 
Negli ultimi tre secoli sono state riportate dodici eruzioni per lo più freatiche 
(Naranjo et al., 2000; Naranjo & Polanco, 2004); 
 Callaqui (37°54'S): sistema fissurale che ha emesso basalti e andesiti 
basaltiche dal tardo Pleistocene fino all’Olocene (Moreno et al., 1986). Non sono 
riportate eruzioni storiche (Naranjo et al., 2000); 
 Tolhuaca (38°12'S): stratovulcano tardo pleistocenico-olocenico la cui parte 
superiore è stata parzialmente erosa. Sono state emesse andesiti basaltiche dal 
cratere centrale e da camini posti sui fianchi insieme a flussi piroclastici olocenici e 
caduta di cenere (Naranjo et al., 2000).  
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Possono essere osservate colate fresche di lava, ma non sono state registrate 
eruzioni storiche; 
 Lonquimay (38°18'S): vulcano facente parte di un gruppo di coni allineati 
NE, attivo per lo più durante l’Olocene (Moreno & Gardeweg, 1989). I prodotti 
variano da basalti a daciti, anche se le andesiti predominano. I depositi piroclastici 
olocenici sono abbondanti, ma solo cinque eruzioni storiche sono state registrate, 
l’ultima delle quali ha causato seri danni nel 1989 (Moreno & Gardeweg, 1989; 
Barrientos & Acevedo, 1992; Naranjo et al., 2000); 
 Llaima (39°36'S): complesso pleistocenico-olocenico che ha emesso 
prevalentemente basalti e andesiti basaltiche dal cratere centrale o dai camini sui 
fianchi. Un collasso calderico ha formato una depressione che è stata parzialmente 
riempita da un cono post-glaciale (Naranjo & Moreno, 2005). Una spessa 
successione di depositi piroclastici postglaciali è rintracciabile nelle vicinanze, tra 
cui l’Ignimbrite Curacautin (ca. 13.5 ka) alla base (Naranjo & Moreno, 1991). Sono 
state registrate almeno trenta eruzioni storiche (la più grande nel 1640 DC) e sono 
attive fumarole visibili dal cratere centrale; 
 Caldera di Sollipulli (39°S): complesso vulcanico medio pleistocenico - 
olocenico riempito da ghiaccio che ha eruttato da basalti a daciti (Naranjo et al., 
1993b). Nell’antica caldera si sono messi in posto diversi duomi subglaciali 
(Gilbert et al., 1996) e crateri da esplosione, il più recente dei quali sarebbe in 
relazione con l’eruzione dell’Ignimbrite Alpehué a circa 2.9 ka (Naranjo et al., 
1993b); 
 Caburgua (39°18'S): gruppo di cinque coni piroclastici olocenici che hanno 
fatto eruzione tra 8 e 11 ka BP emettendo lave basaltiche seguite da eruzioni 
stromboliane e freatiche che hanno costruito i coni proprio sopra la faglia Liquiñe-
Ofqui; 
 Villarica (39°24'S): vulcano pleistocenico - olocenico che ha emesso per lo 
più andesiti basaltiche (Moreno, 2000; Lara & Clavero, 2004). Due caldere l’una 
dentro l’altra formano una depressione che è stata riempita dal cono attuale. Più di 
trenta eruzioni storiche sono state registrate, le più recenti nel 1949, 1963 e 1971 
che hanno causato seri danni al villaggio Pucón. Piccole eruzioni stromboliane 
avvengono frequentemente a causa della dinamica del presente cratere di lava; 
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 Quetrupillán (39°30'S) complesso vulcanico pleistocenico - olocenico 
formato da due caldere, da diversi duomi e coni piroclastici (Pavez, 1997). Giace 
sopra la faglia Liquiñe-Ofqui e ha emesso da basalti a rioliti. È stata riconosciuta 
una spessa successione piroclastica post-glaciale (Lara & Moreno, 2004). Sono 
state registrate varie eruzioni storiche, la più recente nel 1872; 
 Lanín (39°42'S): stratovulcano pleistocenico - olocenico che ha eruttato 
basalti e da andesiti silicee a daciti (Hickey-Vargas et al., 1989; Lara & Moreno, 
2004; Lara et al., 2004a). Magmi mafici sono stati eruttati da camini laterali e da un 
antico bordo calderico mentre lave più evolute sono state emesse dal condotto 
centrale. Non sono registrate eruzioni storiche (Lara, 2004); 
 Mocho-Choshuenco (39°54'S): complesso vulcanico formato da una caldera 
giustapposta e uno stratocono pleistocenico coalescente (Choshuenco). All’interno 
della caldera è stato costruito un cono olocenico. Mocho-Choshuenco ha emesso 
prevalentemente da andesiti basaltiche a daciti con rimarcabili eruzioni esplosive 
postglaciali (McMillan et al., 1989; Etchegaray et al., 1994; Rodríguez et al., 1999 
Lara & Moreno, 2004); 
 Carrán-Los Venados (40°18'S): gruppo di coni piroclastici olocenici e maar, 
per lo più basaltici in composizione, che formano un allineamento NE (Moreno, 
1977; Rodríguez, 1999). Sono state osservate importanti eruzioni durante il XX 
secolo, precisamente nel 1907, 1955 e 1979; 
 Puyehue-Cordón Caulle (40°30'S): complesso vulcanico pleistocenico-
olocenico formato dalla caldera Cordillera Nevada, dal sistema fissurale Cordón 
Caulle e dal vulcano Puyehue in un allineamento NW (Moreno, 1977; Lara, 2006a, 
b). Dopo emissioni a composizione basaltica sono state eruttate fino a rioliti 
insieme a un grande volume di ejecta olocenici. Composizioni più evolute 
predominano nelle unità più giovani dei vulcani Cordón Caulle e Puyehue. 
Un’importante eruzione fissurale di riodaciti ha seguito il terremoto di grande 
magnitudo (Mw: 9.5) del 1960 (Lara et al., 2004b); 
 Casablanca (40°42'S): gruppo olocenico formato da uno stratovulcano e 
diversi coni piroclastici basaltici che formano un allineamento N-NE. Eruzioni 
freatiche e stromboliane tardo oloceniche hanno formato una successione 
piroclastica nelle vicinanze; 
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 Puntiagudo (41°S): stratovulcano pleistocenico che forma un allineamento 
NE con il sistema fissurale Cordón Los Cenizos e con il vulcano Osorno. Il 
Puntiagudo ha emesso prevalentemente basalti e andesiti basaltiche ed è stato 
parzialmente eroso da ghiacciai olocenici; 
 Osorno (41°06'S): stratovulcano pleistocenico-olocenico che ha eruttato per 
lo più basalti e andesiti basaltiche (Moreno et al., 1985). Duomi dacitici olocenici 
isolati e coni piroclastici basaltici giacciono sui fianchi. Almeno dieci eruzioni 
storiche sono state riportate, l’ultima nel 1835 quando un sistema fissurale con 
trend NE è entrato in eruzione (López-Escobar & Parada, 1991; Moreno, 1999a; 
Petit-Breuilh, 1999); 
 Tronador (41°06'S): uno stratovulcano pleistocenico parzialmente eroso che 
ha eruttato da basalti a daciti. È ampiamente coperto da ghiacciai e non esiste 
un’evidenza chiara di attività olocenica (Mella et al., 2005); 
 Cayutue-La Viguería (41°12'S): gruppo di coni piroclastici olocenici che 
giace sopra la faglia Liquiñe-Ofqui (Moreno et al., 1985); 
 Calbuco (41°18'S): vulcano pleistocenico-olocenico che ha emesso 
prevalentemente magmi andesitici (López-Escobar et al., 1992; 1995b). Un collasso 
settoriale si è verificato all’inizio del periodo post-glaciale quando un debris 
avalanche si è sviluppato verso nord (Moreno et al., 1985; Moreno, 1999b). 
All’interno dell’anfiteatro collassato è cresciuto un duomo andesitico. Sono state 
registrate undici eruzioni storiche (Petit-Breuilh, 1999); 
 Yate (41°48'S): stratovulcano pleistocenico-olocenico parzialmente eroso 
che ha eruttato da basalti ad andesiti. Coperto da ghiacciai, esibisce diversi segni di 
collassi settoriali. Due duomi silicei all’interno di un anfiteatro nel fianco sud 
documentano l’ultima attività. Forma un allineamento NE con i vulcani Hualaihué-
Cordón Cabrera e si trova sopra la faglia Liquiñe-Ofqui; 
 Hualaihué-Cordón Cabrera (41°54'S): allineamento NE formato dal vulcano 
Hualaihué (o Apagado) e dal sistema fissurale Cordón Cabrera. L’Hualaihué è un 
cono piroclastico basaltico olocenico costruito all’interno di un anfiteatro glaciale. 
Cordón Cabrera è, invece, un gruppo pleistocenico-olocenico di neck allineati, coni 
piroclastici basaltici e duomi silicei (López-Escobar et al., 1993); 
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 Hornopirén (41°54'S) è uno stratovulcano olocenico basaltico sulla cui 
sommità ci sono probabilmente tre coni piroclastici. A nord è allineato con un set 
fissurale e coni basaltici piroclastici; 
 Huequi-Calle-Porcelana (42°24'S): gruppo che comprende il vulcano 
Huequi, un piccolo complesso duomico con eruzioni storiche, il duomo postglaciale 
Calle e il vulcano pleistocenico Porcelana che esibisce coni olocenici; 
 Michinmahuida (42°42'S): grande complesso vulcanico formato da una 
caldera pleistocenica riempita da ghiaccio, uno stratovulcano centrale e diversi 
camini olocenici che hanno eruttato maggiormente basalti e diverse daciti (Kilian & 
López-Escobar, 1991; López-Escobar et al., 1993). Una spessa successione 
piroclastica post-glaciale è rintracciabile nelle vicinanze. Almeno due eruzioni 
storiche sono state registrate; 
 Chaitén (42°48'S): composizionalmente differente, è un vulcano formato da 
un duomo olocenico cresciuto all’interno della caldera. La sequenza basaltica della 
caldera appare profondamente erosa mentre il duomo riolitico interno e altri coni 
sono probabilmente in relazione a eruzioni storiche (Kilian & López-Escobar, 1991; 
López-Escobar et al., 1993); 
 Corcovado (43°12'S): stratovulcano pleistocenico parzialmente eroso, il cui 
neck centrale è esposto. Per lo più lave basaltiche fuoriescono dal condotto centrale 
mentre duomi andesitici olocenici appaiono come centri isolati. Palvidad è un gruppo 
di lave basaltiche erose e coni piroclastici olocenici, duomi silicei e maar (López-
Escobar et al., 1993); 
 Avalanchas-Cordón Yelcho (43°18'S): allineamento vulcanico NW formato 
da sequenze laviche erose, neck e stratoconi parzialmente coperti da ghiaccio; 
 Yanteles (43°30'S): caldera pleistocenica riempita da ghiaccio con un cono 
piroclastico olocenico interno e un sistema fissurale con trend NE. Due neck antichi, 
Nevado e Yeli, fanno parte dell’allineamento vulcanico e hanno eruttato basalti e 
andesiti basaltiche; 
 Melimoyu (44°S): complesso vulcanico pleistocenico-olocenico formato da 
una caldera riempita da ghiaccio. Anche in questo caso sono stati eruttati basalti e 
andesiti basaltiche; 
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 Puyuhuapi (44°18'S): gruppo di coni monogenetici olocenici che giace 
lungo la faglia Liquiñe-Ofqui i cui prodotti sono basalti alcalini (López-Escobar et 
al., 1995b); 
 Mentolat (44°42'S): stratovulcano pleistocenico-olocenico con una piccola 
caldera sommitale riempita da ghiaccio. Sono state eruttate lave a composizione 
andesitico- basaltica e andesitica insieme a depositi piroclastici olocenici (López-
Escobar et al., 1993; Naranjo & Stern, 2004); 
 Cay (45°06'S) è uno stratovulcano parzialmente eroso che ha eruttato da 
basalti a daciti (López-Escobar et al., 1993; D’Orazio et al., 2003). Alcuni coni 
parassiti sono presenti lungo i fianchi con un allineamento NE; 
 Macá (45°06'S): grande stratovulcano parzialmente eroso che ha emesso 
basalti e andesiti basaltiche, con coni parassiti allineati NE lungo i fianchi (López-
Escobar et al., 1993; D’Orazio et al., 2003). Depositi piroclastici tardo olocenici 
sono stati riconosciuti nelle vicinanze (Naranjo e Stern, 2004); 
 Hudson (45°54'S): grande caldera pleistocenica - pliocenica riempita di 
ghiaccio che ha emesso da basalti ad andesiti basaltiche e daciti in minor quantità 
(Orihashi et al., 2004). L’ultima eruzione storica è avvenuta nel 1991 (Naranjo, 
1991; Naranjo et al., 1993a), con un importante caduta di ceneri in Patagonia e nella 
Terra del Fuoco (Banks & Iven, 1991; Corbella & Paz, 1991; Hildreth & Drake, 
1992; Scasso et al., 1994; Bitschehe & Fernández, 1995). 
 
A sud del gap patagonico causato dalla subduzione del ridge cileno, AVZ (49°-
56°S) è composta da sei stratovulcani pleistocenico-olocenici: 
 Lautaro (49°S): stratovulcano parzialmente ricoperto da ghiaccio. I prodotti 
emessi sono andesiti e daciti insieme a depositi piroclastici (Orihashi et al., 2004; 
Motoki et al., 2006). Sei possibili eruzioni storiche, la cui più recente risale agli anni 
1959-1960 (Martinic, 1988) fanno del suddetto vulcano il più attivo dell’AVZ; 
 Viedma (49°18'S): stratovulcano coperto da ghiaccio che ha eruttato per lo 
più andesiti. Possibili eruzioni passate possono essere state alimentate dai quattro 
crateri sommitali; 
 Aguilera (50°18'S): stratovulcano che ha eruttato soprattutto daciti e 
materiale piroclastico (Futa & Stern, 1988); 
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 Reclús (50°54'S): stratovulcano che ha emesso daciti e materiale 
piroclastico ed è coperto da ghiaccio. La parte superiore dell’apparato potrebbe 
essere postglaciale e possibili eruzioni sono state riportate (Harambour, 1988); 
 Monte Burney (52°18'S): complesso vulcanico che ha eruttato da andesiti a 
daciti. 
 Cook (54°54'S): gruppo di coni piroclastici postglaciali e duomi collocati 
nella parte sudoccidentale della Terra del Fuoco che hanno per lo più eruttato 
andesiti calcoalcaline. Sono state riportate possibili eruzioni (Suárez et al., 1985).     
 
 
3.4.2 Tefra quaternari 
 
Tefra è un termine generale che indica il materiale solido eiettato da un cratere 
durante un’eruzione esplosiva. La frazione fine, trasportata e dispersa dai venti dominanti 
dell’area, può viaggiare per grandi distanze ed essere rintracciata in vari ambienti 
deposizionali. È proprio per questo motivo che in alcune strutture 
sedimentarie/pedogeniche chiamate cunei di sabbia analizzate nei prossimi capitoli sarà 
rinvenuta traccia di materiale vulcanico. 
A causa della direzione dei venti, la maggior parte dei tefra patagonici sono dispersi 
a est-sudest anche se facies prossimali di correnti piroclastiche o caduta di cenere sono 
rintracciabili lungo la Cordigliera Andina. In generale questi rappresentano importanti 
marker stratigrafici che permettono correlazioni a grandi distanze, lo studio delle 
dinamiche eruttive, la frequenza delle eruzioni ed essere utilizzati per risolvere 
problematiche di ordine cronologico e stratigrafico. 
Auer (1946, 1948a,b, 1950, 1965), pioniere di studi tefrocronologici in Sudamerica, 
è stato il primo a enfatizzare l’importanza dei tefra all’interno di sedimenti lacustri, suoli, 
torbiere per correlare eventi glaciali e climatici durante l’Olocene. I suoi primi lavori, 
insieme a quelli di Sahlstein (1932) e Salmi (1942) sono stati i primi studi tefrocronologici 
in terreno patagonico; quelli successivi hanno migliorato e approfondito la conoscenza 
della natura, età, area di dispersione di diversi livelli provenienti da vulcani quali Hudson, 
Lautaro, Aguilera, Reclus e Burney (Heusser et al., 1990; Stern, 1990, 1991, 1992, 2000; 
Naranjo et al., 2001; Kilian et al., 2003; Markgraf et al., 2003; Orihashi et al., 2004). 
Durante le due maggiori eruzioni pliniane ricordate in tempi storici, Quizapu nel 
1932 e Hudson nel 1991, le particelle fini hanno raggiunto centinaia di chilometri dalla 
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loro sorgente (Branks & Iven, 1991; Corbella & Paz, 1991; Hildreth & Drake, 1992; 
Scasso et al., 1994; Bitschene & Fernández, 1995): le prove sono state frammenti di vetri 
vulcanici patagonici identificati in depositi dell’est Antartide durante gli ultimi periodi 
glaciali (Basile et al., 1997). 
Tra i suddetti, il vulcano Hudson è quello più attivo della SSVZ. Livelli di tefra 
preservati in suoli e in depositi sedimentari documentano almeno dodici eruzioni esplosive 
oloceniche (Naranjo & Stern, 1998) includendo le pliniane del 1971 e l’ultima del 1991 
che ha eiettato più di 4 km
3 di materiale piroclastico. Livelli di tefra olocenici dell’Hudson 
(ca 11910 e 9960 anni BP) sono stati trovati nei sedimenti dei laghi dell’isola di Taitao, 
150 km sudovest del vulcano (Lumley & Switsur, 1993). Tefra più giovani (<10000 anni), 
invece, si rinvengono nella cava Las Guanacas (Aisén), 100 km a sudest dell’Hudson 
(Mena, 1983; Stern, 1990, 1991; Stern & Naranjo, 1995). 
A Nord, nella Cordigliera Andina tra 42°30'S e 45°S, sono stati riscontrati tefra di 
undici eruzioni esplosive oloceniche da sette stratovulcani (Naranjo & Stern, 1998, 2004). 
Le eruzioni dei vulcani Chaitén, Michimahuida, Corcovado, Yanteles, Melimoyu, Mentolat 
e Macá sono avvenute tra 9370 e 1540 anni BP: ciò enfatizza ancora il ruolo dominante 
che hanno i venti patagonici nel trasportare materiale vulcanico per grandi distanze. 
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 4. L’AMBIENTE PERIGLACIALE 
 
4.1 Il permafrost 
 
Si indicano, di solito, come fenomeni periglaciali quelli tipici delle regioni a clima 
freddo dove non vi sia un intervento diretto dei ghiacciai. I processi operanti in queste zone 
sono imputabili alla bassa temperatura e alle sue escursioni termiche, più o meno marcate a 
seconda dell’area in esame, che determinano sia il congelamento dell’acqua che la fusione 
del ghiaccio o della neve (French, 2007). Suddetti ambienti si sono formati in prossimità di 
zone glaciali, espandendosi e contraendosi in base all’aumentare o diminuire delle 
dimensioni di ghiacciai e calotte, altri si sono sviluppati lontano da aree glaciali, ma con 
temperature sufficientemente basse da dar modo ai processi periglaciali di operare. 
Durante il medio-tardo Quaternario, il sistema climatico globale ha sperimentato 
diversi cicli glaciali/interglaciali che hanno interessato una buona parte delle terre emerse; 
quelle situate invece alle medie latitudini (Europa nordoccidentale) hanno subito l’azione 
di fenomeni periglaciali pur non essendo state gelate in maniera diretta: oggigiorno queste 
aree, ad esempio zone della Polonia, Germania, Francia possiedono forme periglaciali 
relitte o in attesa di una futura riattivazione (Bateman, 2008). 
L’elemento fondamentale è la presenza del permafrost, terreno permanentemente 
gelato e in condizioni di assoluta stabilità (Muller, 1943). Esso copre circa il 20% delle 
terre emerse (Fig. 4.1) ed esiste ovunque la temperatura media annuale dell’aria si attesti 
intorno a 0°C (French, 2007). 
Geograficamente si sviluppa alle alte latitudini dell’emisfero boreale (Siberia, 
Canada, Alaska, Groenlandia e Russia) e nelle aree sotto l’influenza del Polo Sud (Terra 
del Fuoco e Antartide stesso), ma anche a elevate altitudini (a quote più elevate delle Alpi 
europee, per esempio l’Himalaya) (French, 2007). Le condizioni del permafrost sono 
dipendenti dalla conduttività termica e diffusività all’interno del terreno, nonché dalla 
vegetazione, copertura nevosa, topografia e, ovviamente, dalla temperatura dell’aria. 
Basandosi sulla sue estensione areale, può essere diviso in permafrost continuo 
(Continuous Permafrost Zone, CPZ) e discontinuo, e permafrost sporadico (Sporadic 
Permafrost Zone, SPZ). 
Il primo rappresenta un tipo di terreno gelato che ha subito almeno per due anni 
consecutivi temperature sotto 0°C o intorno al punto di congelamento dell’acqua (Sumgin, 
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 1927; Muller, 1943): alcune parti potrebbero non risultare congelate e ciò dipende dalla 
loro composizione chimica (presenza di sodio, per esempio) in quanto il permafrost 
impregnato di sali gela a una temperatura ancora più bassa di quella presente nella zona.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Il secondo, invece, si trova in aree dove la temperatura media annuale è poco sotto 
0°C, di solito ad alte latitudini dove le fluttuazioni stagionali si rispecchiano in estati miti e 
inverni più freddi (Scandinavia), e si forma solo a “macchie”. In generale, il permafrost è 
discontinuo quando la temperatura media annuale della superficie del suolo si attesta tra i -
5° e 0°C e con una temperatura media dell’aria tra -2° e -4°C, mentre fra 0° e -2°C per il 
permafrost sporadico (French, 2007). 
La temperatura del terreno e le condizioni di gelo dipendono dagli scambi di calore 
con lo spazio circostante, in questo caso con l’aria la quale possiede il suo regime termico. 
Le variazioni diurne, per la loro breve durata, influenzano solo la parte più vicina alla 
superficie; quelle stagionali, invece, arrivano anche ad alcuni metri, ma si attenuano verso 
il basso fino a una profondità (variabile da zona a zona) chiamata livello neutro dove cessa 
la variabilità termica (Fig. 4.2). Al di sotto la temperatura aumenta gradualmente secondo 
il gradiente geotermico locale e rimane costante nel tempo. 
Esiste però una zona superficiale del terreno con temperatura variabile sopra e sotto 
zero (strato attivo) che, a differenza del sottostante permafrost, è sottoposta a variazioni 
Fig. 4.1 Distribuzione attuale del permafrost nell’emisfero settentrionale. 
L’immagine differenzia zone a permafrost continuo, discontinuo, 
sporadico e isolato in base alla percentuale occupata 
(www.sciencedaily.com). 
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 stagionali legati alla fusione (in estate) e al congelamento dell’acqua (in inverno) con 
conseguenti fenomeni di dilatazione e contrazione. 
Il suo spessore varia con la posizione geografica ed è funzione di altri parametri 
quali la temperatura dell’aria e del terreno, copertura nevosa, vegetazione e tipo di suolo. 
Nelle regioni polari lo strato attivo è il più sottile (< 15 cm), comparato a quello 
delle regioni sub-artiche dove arriva anche a dimensioni metriche (1-3 m). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Tra lo strato attivo e la parte superiore del permafrost è presente un livello di 
transizione (Fig. 4.3) (French, 2007): il suo spessore varia in risposta al riscaldamento 
durante i mesi estivi e consiste per lo più di ghiaccio che può indurre a instabilità di pendio 
durante i periodi più caldi creando un lento movimento del terreno chiamato geliflusso 
(French, 2007). Tramite l’azione della forza di gravità dà luogo a colamenti, di solito molto 
lenti se il terreno è frenato da una cotica vegetativa, più veloci quando è libero. 
Fig. 4.2 Diagramma temperatura/profondità che esprime il regime 
termico in zona di permafrost. Sotto il livello neutro, detto anche strato 
isotermico, la temperatura aumenta gradualmente con la profondità. La 
pendenza della linea retta tratteggiata esprime il gradiente geotermico 
locale (disegno ispirato a R.J.E. Brown, 1970). 
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 Al di sotto, come precedentemente accennato, è presente il permafrost 
completamente gelato in una situazione di assoluta stabilità. Qui il ghiaccio presente può 
trovarsi in svariate situazioni e avere origine diversa: ghiaccio congenito (o singenetico), 
derivante da acqua già presente nel materiale durante il congelamento iniziale, oppure 
ghiaccio aggiunto per infiltrazioni successive di acqua, ad esempio lungo fessure. 
Sono presenti caratteristici spostamenti verticali e piegamenti dei vari livelli 
componenti il terreno, fenomeni che si rendono visibili in sezione detti involuzioni o, più 
in generale, fenomeni di crioturbazione, interpretabili considerando le pressioni che il 
materiale ancora tenero subisce specialmente nell’autunno mentre il congelamento 
comincia dalla superficie fino a ricongiungersi con la parte (sempre gelata) che costituisce 
il sottostante permafrost.   
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
4.2 Cunei di ghiaccio (ice-wedges) 
 
La contrazione termica che, nella stagione più fredda si verifica nei primi metri del 
permafrost, determina sottili fessure subverticali distanti metri o decine di metri l’una 
dall’altra in materiali come ghiaie, sabbie, limo ecc, con un alto contenuto in ghiaccio. 
Queste, di solito, si riproducono annualmente nello stesso luogo. 
Fig. 4.3 Illustrazione schematica del modello a tre livelli 
(disegno modificato da French, 2007). 
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 Al primo disgelo, però, dallo strato attivo penetra l’acqua che facilmente congela 
nelle fessure stesse formando una lamina di ghiaccio. Tale fenomeno, ripetendosi nel 
tempo, e affiancando sempre nuove lamine di ghiaccio alla prima, origina quello che viene 
chiamato cuneo di ghiaccio (ice-wedge), composto da tante lamelle di ghiaccio 
subverticali. Generalmente sono profondi una decina di metri e raggiungono uno spessore 
di circa 1-2 m (Fig. 4.4). 
L’ispessimento progressivo provoca una graduale compressione e deformazione dei 
materiali posti ai lati: ciò si manifesta anche in superficie, dove il tracciato dei cunei di 
ghiaccio è reso visibile da una doppia intumescenza sul contorno dei poligoni. Nelle zone 
piane e umide delle tundre si crea così un microrilievo a maglie larghe (da 1 m a 100 m per 
lato) con dislivelli di qualche dm, che interessa sia lo strato attivo che il sottostante 
permafrost, con rigonfiamenti e depressioni dove può ristagnare l’acqua. 
Se il ghiaccio di un cuneo fonde, può entrare del sedimento nella fessura rimasta 
vuota: in questo modo si formano quelli che vengono chiamati cunei di ghiaccio fossili o 
cunei di sabbia (sand wedges) che, sebbene riempiti possono conservare qualche aspetto 
della struttura primitiva.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Trovarli può servire come indizio sicuro di condizioni di permafrost nel passato. Ci 
si deve tuttavia assicurare che non si tratti di strutture di altra origine che sono state 
successivamente riempite. Queste, infatti, si producono per contrazione a temperature 
molto basse anche quando il gelo del terreno è solo stagionale: in tal caso non danno luogo 
a cunei di ghiaccio (Castiglioni, 1989). 
 
Fig. 4.4  Formazione di un cuneo di ghiaccio visto in sezione, secondo A. H. 
Lachenbruch (in “Geol. Soc. of America”, 1962, Special Paper 60) Modificato. 
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 4.3 Cunei di sabbia (sand-wedges) 
 
Come precedentemente accennato, il progressivo riempimento di fratture forma 
particolari strutture sedimentarie conosciute come vene di sabbia (sand veins) (e.g. 
Danilova, 1963) e cunei di sabbia (sand wedges) (Péwé, 1959) in ambienti freddi e 
sottoposti alla dinamica eolica. In questo caso il riempimento è primario (primary sand 
veins and wedges) e sono distinti da quelli formatisi per riempimento secondario (ice-
wedge casts). Le fratture che portano alla formazione di tali strutture sono di tipo termico, 
ovvero si formano quando basse temperature generano nel terreno uno stress più grande di 
quello che potrebbe sopportare. Ciò è favorito sia da rapido congelamento sia, ovviamente, 
da temperature rigide (Lachenbruch, 1962, 1966), ma anche da altri fattori quali la 
copertura nevosa e movimenti del terreno gelato (Mackay, 1993).  
Le suddette fratture hanno varie dimensioni, da < 1 -  ~100 mm di ampiezza a < 2.0 
- 5.0 m di profondità, talvolta anche maggiori e possono arrivare anche a lunghezze 
metriche (Mackay, 1974a, 1975, 1986). Un’alternativa alla loro formazione potrebbero 
essere processi di disseccamento, ma quest’ipotesi è stata scartata in quanto le fratture che 
si venissero a creare avrebbero ampiezze e profondità decisamente minori, in generale 
inferiori a 0.05 m e 0.25 m rispettivamente (Allen, 1982). Queste cavità possono 
successivamente essere riempite da ghiaccio, sedimenti, materia organica o minerale (e.g. 
Berg & Black, 1966) e, in pianta, possono assumere forma poligonale completa o 
incompleta in base all’intersezione delle varie fratture (Lachenbruch, 1962, 1966; Allen, 
1982, fig. 13-24) presentando diametri variabili da pochi metri a > 100 m (Fig. 4.5).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 4.5 Rete poligonale: il coltello indicato dalla freccia è usato come scala. 
(WP327; Lat.47°45'18''S, Long. 65°53'33''W, 9 m s.l.m.) 
(Ribolini et al., 2014). 
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 L’identificazione delle strutture (analoghe ai cunei di ghiaccio) e il loro significato 
paleoambientale deve essere tuttavia valutato in maniera molto cauta, per distinguerle da 
forme simili, ma non di origine criogenica (Dylik, 1966; Gozdzik, 1973; Black, 1976) 
quali fenomeni di dilatazione, diapirismo, intrusioni sabbiose e processi di faglia. 
 
 
4.3.1 Caratteristiche morfologiche e loro identificazione 
 
Cunei primari formatisi in climi freddi contemporanei sono descritti nella tabella 
4.1 e classificati in base al loro stato di attività/inattività e se sono stati rinvenuti all’interno 
del permafrost, nello strato attivo o in terreni stagionalmente gelati in aree senza la 
presenza di permafrost. Altri caratteri descrittivi sono profondità, larghezza massima, 
spaziatura e forma, nonché la natura del riempimento e del materiale che ospita la struttura 
(host material). Ciò che emerge è che i cunei attivi primari si trovano di frequente in aree 
polari e talvolta in zone di tundra: ne sono un esempio quelli trovati nella Terra della 
regina Vittoria (Antartide) (Péwé, 1959; 1962, 1974; Black & Berg, 1964; 1966), nelle 
isole Sverdrup (Canada) (Hodgson, 1982), nel nord della Groenlandia (Bennike, 1987) e 
nell’isola di Banks. 
In queste aree aride e spazzate da forti venti, la vegetazione e la copertura nevosa 
che potrebbero limitare l’apporto di sedimenti sono quasi assenti e ciò facilita l’attività 
eolica e il trasporto di materiale nelle fratture. In zone di tundra, invece, dove la 
vegetazione è più estensiva e lo spessore del manto nevoso maggiore, l’acqua di fusione 
può entrare nelle fratture portando alla formazione di vene e cunei di ghiaccio. 
I più grandi esempi di sand wedges primari conosciuti sono quelli in Nord America 
e in Alaska, dove raggiungono i 7 m di profondità e i 3 m di ampiezza (Carter, 1983), e 
quelli nei pressi del delta del fiume Mackenzie, in Canada, profondi fino a 10 m e ampi 3.5 
m (Murton, 1996), anche se i valori tipici dell’area sono 4 - 6 m e 1 - 2.5 m rispettivamente 
(Fig. 4.6). 
In generale queste strutture non sono necessariamente a forma di cuneo come il loro 
nome tenderebbe a far credere. Anche se la maggior parte si restringono verso il basso 
terminando più o meno in un punto, alcune hanno forma a imbuto o più irregolare con 
grandezze e larghezze molto variabili (Fig. 4.7). 
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Tab. 4.1 Caratteristiche di sand wedges primari attivi e inattivi in aree di 
permafrost e di terreno stagionalmente gelato 
(Murton et al., 2000). 
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Fig. 4.6 Sand wedge primario inattivo in una sabbia ciottolosa e 
argilla ricca di ghiaccio. Pleistocene, Mackenzie Delta, Canada. 
La persona è per la scala. Si notino le grandi dimensioni 
(Murton et al., 2000).  
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In altri casi, come per esempio sands wedges del fiume Mackenzie e dell’isola di 
Banks (Canada) che penetrano sedimenti ghiacciati, possiedono in generale una semplice 
forma a V con lati rettilinei o moderatamente curvi mentre quelli che attraversano sabbie 
cementate con poco ghiaccio variano da forme a V a forme molto più irregolari che le 
allontanano dalla più frequente morfologia a cuneo (Murton, 1996) (Fig. 4.8). Tali 
variazioni morfologiche riflettono probabilmente differenze di stress tra il cuneo e il 
materiale che lo ospita: nelle forme più irregolari questi due valori sono simili. 
La stratificazione adiacente ai cunei primari potrebbe essere rovesciata a causa di 
deformazioni dovute all’aggiunta di materiale e della successiva espansione del terreno 
durante il periodo estivo. Talvolta sono presenti anche strati non deformati i quali, però, 
sono difficili da spiegare: normalmente ci si aspetta che i sedimenti in prossimità dei cunei 
Fig. 4.7 Esempi di varie morfologie di sand wedges lungo il golfo di San Jorge e nell’area di 
Puerto Deseado. a) Cuneo con forma a V e margini poco ondulati, formatosi in un deposito 
sabbioso, che taglia il sottostante livello colluviale (WP462; Lat. 46°33'31''S, Long. 
67°25'57''W, 18 m. s.l.m); b) Cuneo con forma a V e margini regolari, formatosi in un 
deposito sabbioso che taglia il sottostante livello colluviale (WP510; Lat. 46°07'47''S, Long. 
67°37'49''W, 26 m s.l.m.); c) Cuneo con forma a V e margini ondulati, formatosi in un 
deposito sabbioso, che taglia il sottostante livello sabbioso con clasti angolosi (WP546; Lat. 
46°28'05''S, Long. 67°30'59''W, 51 m s.l.m.); d) Cuneo con forma a V e margini pressoché 
ondulati, formatosi in un livello sabbioso-ciottolosa (WP348; Lat. 47°42'22''S, Long. 
65°49'57''W, 11 m s.l.m.) (Ribolini et al., 2014). 
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 si deformino in seguito al progressivo aumento di volume della struttura per l’aggiunta di 
materiale sabbioso (Mackay, 1990) per cui è stata ipotizzata una certa porosità iniziale che 
possa accomodare la deformazione. 
Il riempimento all’interno delle strutture può essere laminato o massivo e può 
contenere inclusioni del materiale ospitante. Le lamine (vene di sabbia) sono comunemente 
spesse 1-5 mm: quelle al centro del sand wedges possono essere verticali (o quasi) mentre 
quelle più laterali tendono a essere inclinate e parallele ai bordi. Queste posso essere, a loro 
volta, distinte in piccoli gruppi. Prendendo come esempio le strutture a cuneo nell’area del 
delta del Mackenzie sono presenti gruppi contenenti ~ 10 - 300 vene di sabbia che 
mostrano complesse relazioni tra loro (Murton, 1996) e alcune sono mineralogicamente 
distinte.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Diversi cunei o alcune loro parti sembrano, però, essere massivi, anche dopo un 
attento esame: ciò non implica l’assenza delle suddette lamine, ma piuttosto che la sorgente 
portatrice dei granuli sia tessituralmente e mineralogicamente uniforme (Murton, 1996).  
Fig. 4.8 Forme irregolari di sand wedges primari inattivi provenienti entrambi 
dal lago Angus, a sudovest dell’isola di Banks (Canada). Molte vene di sabbia 
si estendono dal cuneo nel materiale circostante (Murton et al., 2000). 
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 La sabbia presenta una granulometria per lo più da fine a media e moderatamente 
ben sortita, ed è per questo che le lamine non sono subito osservabili. 
Nella parte più alta la sabbia può essere più grossolana e contenere clasti di rocce 
(Péwé, 1959): ciò può essere spiegato da due meccanismi. Il primo prende in 
considerazione la caduta nei cunei di particelle causate da contrazioni termiche del terreno, 
mentre il secondo invoca che la piccola ampiezza delle fratture agisca da filtro e trattenga 
in alto quelle più grandi. 
Piccoli sand wedges primari non sono ristretti alle sole aree di permafrost, ma 
possono anche formarsi nello strato attivo e in aree di non permafrost dove il terreno gela 
stagionalmente. Dijkmans (1989) interpreta le strutture profonde almeno 1.2 m della 
Groenlandia occidentale (nell’area di Søndre Strømfjord) come attive e formatesi, appunto, 
nello strato attivo, anche se non esclude la loro interpretazione alternativa come una 
struttura di permafrost troncata. Svensson (1992) riporta cunei < ~50 mm di spessore 
profondi una decina di metri e con riempimento massivo, in aree gelate stagionalmente 
nell’area di Skansen (Isola di Disko, Groenlandia occidentale), mentre Mears (1987, pp. 
73, 74) li descrive in Wyoming, USA, a una profondità < 6 m. Inizialmente pensati come 
riflettenti moderne contrazioni del terreno, sono state inseguito reinterpretate come 
strutture pleistoceniche (Mears, 1996). 
 
Sfortunatamente non ci sono criteri unici per classificare i cunei in maniera 
univoca. L’identificazione dipende dalla presenza di caratteristiche distintive che non sono 
sempre presenti e sulla valutazione delle litofacies. Le informazioni chiave più comuni 
sono le seguenti, anche se possono esistere eccezioni: 
 rete poligonale a grande scala; 
 laminazione da verticale a parallela ai margini, talvolta riunita in gruppi; 
 vene di sabbia elementari che si estendono dai lati e dal piede della struttura 
(Worsley, 1985); 
 inclusioni del materiale tagliato dal cuneo (Murton, 1996); 
 ciottoli, se presenti, concentrati nella parte sommitale con il contenuto in 
ghiaia che decresce con la profondità; 
 granuli di sand wedges indicanti  fenomeni di abrasione eolica maggiori di 
quelli che si evidenziano nel materiale ospitante e simili a forme 
prettamente di natura eolica (dune). 
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 La figura 4.9 riassume diverse forme di sand wedges: questa varietà include vene di 
sabbia (A), gruppi (G, H) e cunei che variano da stretti (B, D) ad ampi (C, E, F), laminati o 
 
 
 
 
 
 
Fig. 4.9 Variazione morfologica osservata nei cunei di sabbia in relazione a diversi parametri 
quali apporto sedimentario, numero di eventi di fatturazione e riempimento, e materiale che 
ospita la struttura (Murton et al, 2000). 
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 massivi, con forma a V (E, C) o irregolare (J). Ciò è determinato da una serie di fattori che 
include l’alimentazione della sabbia, il materiale che ospita la struttura e il numero degli 
eventi di fatturazione del terreno e di riempimento.  
Come tutti gli schemi, però, l’illustrazione è per lo più idealizzata: il loro 
riconoscimento talvolta è difficile, se non impossibile, soprattutto nelle zone dove 
mancano sezioni verticali. Un’altra difficoltà nasce quando il materiale di riempimento e 
quello intorno sono entrambi massivi o quando la sorgente del riempimento è locale e 
presenta le stesse caratteristiche mineralogiche del materiale ospitante. 
Inoltre, la loro morfologia può essere modificata in seguito da processi post-
deposizionali, complicando ancora di più tali strutture. I processi più frequenti che possono 
essere invocati sono movimenti molto lenti di pendio (frost creep) i quali possono piegare 
la parte superiore (fig. 4.10) (Gozdzik, 1967; Murton & French, 1993b), deformazioni 
glaciotettoniche (Hart et al., 1990) e sollevamento differenziale a opera del gelo durante o 
dopo la degradazione del permafrost che può deformare i sand wedges in sedimenti umidi. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
4.3.2 Significato paleoambientale 
 
Vene e cunei di sabbia primari sono importanti strutture sedimentarie: possiedono 
hanno un alto potenziale di conservazione, portano informazioni sia riguardo gli episodi di 
Fig. 4.10 Sand wedge primario relitto piegato nella parte media e superiore da fenomeni 
di frost creep. Lodz, Polonia. 1. Sabbia ghiaiosa; 2. Sabbia da media a grossolana; 3. 
Sabbia media; 4. Sabbia ghiaiosa; 5. Sabbia media; 6. Sabbia umica (Murton et al., 2000). 
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 fatturazione sia quelli di riempimento e inoltre sono particolarmente indicati per datazioni 
tramite la misurazione della luminescenza dei granuli di sabbia (e.g. Kolstrup & Mejdahl, 
1986; Christiansen, 1998): tale metodo assume che la luce del sole durante il trasporto di 
materiale rimuova totalmente qualsiasi luminescenza preesistente. Dopo il seppellimento 
della sabbia, la luminescenza si rigenera gradualmente attraverso l’esposizione a radiazioni 
naturali ionizzanti. Datazioni su strutture primarie relitte possono quindi portare notevoli 
implicazioni geocronologiche alla storia glaciale dell’area in questione (Böse, 1992; 
Murton et al., 1997). 
I dati disponibili sulla distribuzione dei cunei sono insufficienti per poter valutare 
in modo sicuro i parametri di temperatura e precipitazione soprattutto per le differenze di 
condizioni  ambientali e climatiche tra sand wedges primari attuali e quelli passati. Dati di 
letteratura indicano una temperatura media annuale dell’aria (MAAT, Mean Annual Air 
Temperature) < -12°/ -20°C e un valore medio annuale di precipitazione (MAP, Mean 
Annual Precipitation) < di 100 mm Karte, 1983): ciò sembra in contrasto con sand wedges 
primari formatisi in condizioni più calde e umide (e con abbondante apporto sedimentario) 
come quelli nella penisola di Tuktoyaktuk, Mackenzie delta e Canada (Mackay, 1974b), 
dove la temperatura è -10.9°C e le precipitazioni di 138 mm (Environment Canada, 1982). 
Si può quindi dire che deduzioni riguardo parametri climatici sono problematiche in quanto 
la contrazione termica alla base di tali strutture è in ogni caso favorita da condizioni rigide 
(Harry & Gozdzik, 1988). 
Differenze tra alte latitudini moderne e ambienti pleistocenici posti a medie 
latitudini nella formazione di sand wedges rendono i confronti fra quelli attivi e relitti 
alquanto incerti. Queste riguardano principalmente il tasso d’insolazione, circolazione 
atmosferica, copertura vegetale e instabilità generali del terreno (e.g. Williams, 1975; 
Kolstrup, 1986, 1990). Kolstrup ha suggerito che il rapido cambiamento climatico durante 
l’ultimo stage glaciale nell’Europa Settentrionale abbia impedito lo sviluppo di una 
comunità vegetativa stabile per cui l’apporto sedimentario dovrebbe essere stato maggiore 
rispetto agli ambienti attuali delle alte latitudini a valori comparabili di temperatura e 
umidità. 
Washburn (1980) ha proposto che sand wedges primari relitti possano essere indice 
di condizioni di permafrost passate solo se grandi e ben sviluppati, superiori a 2 m di 
profondità e con laminazioni verticali, sempre ben sviluppate. Ciò è basato sulla profondità 
massima riportata per quanto riguarda fatturazione dovuta a eventi freddi stagionali.    
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 Un altro parametro incerto è la durata della crescita dei sand wedges che non può 
essere dedotta accuratamente dalla taglia di tali strutture relitte a causa di variazioni in 
eventi di fatturazione e nella loro frequenza (cf. Mackay, 1974b, 1986, 1992).  Può essere 
stimato un tempo minimo dal numero di elementary sand veins all’interno di sand wedges 
laminati e una frequenza massima di fatturazione di una all’anno. Un tempo limite 
massimo può essere ipotizzato se entrambe l’età dei cunei e quella del conseguente 
miglioramento climatico sono noti. Per esempio, i grandi sand wedges inattivi nell’area del 
delta del Mackenzie (Canada) possono essersi formati probabilmente in un periodo di ~ 
0.5-3 ka (Murton et al., 1997) in quanto contengono ~ 500- ~1000 sand veins e la 
differenza tra l’età media dei sand wedges (ottenute tramite datazioni ottiche) e l’inizio del 
miglioramento climatico è ~ 2.0- 3.0 ka. Quando il clima è migliorato o diventato più 
umido (senza un cambio di temperatura), lo sviluppo dei cunei probabilmente è cessato a 
causa della stabilizzazione vegetativa in superficie. 
La formazione di tali strutture indica, senza ombra di dubbio, che il trasporto di 
sabbia a opera del vento, durante la primavera o l’inverno, è un fattore importante dell’area 
in esame. Ciò è attribuito a: 
 deserti polari con condizioni climatiche aride (e.g. Worsley, 1966, 1967; 
Gozdzik, 1973; cf. Carter, 1983), tundra (e.g. Wayne, 1991) o tundre 
steppiche (Mears, 1981); 
 ambienti asciutti spazzati dal vento marginali alle calotte pleistoceniche 
(e.g. Böse, 1992; Murton & French, 1993a; Murton, 1996; Murton et al., 
1997; Fisher, 1996); 
 ambienti con condizioni superficiali localmente asciutte come aree elevate e 
ben drenate formate da sedimenti grossolani (e.g. Pissart, 1968; Kasse & 
Vandenberghe, 1998); 
 instabilità del terreno e copertura vegetale scarsa a causa di processi attivi e 
rapido cambio climatico (Kolstrup, 1986). 
 
Per distinguere queste condizioni, le strutture dovrebbero essere preferibilmente 
esaminate a scala regionale (e.g. Gozdzik, 1973, 1986; Kolstrup, 1986, 1987) e interpretate 
nelle loro litofacies (Eyles & Clark, 1985) (Tab. 4.2) magari associate ad altri indicatori 
paleoambientali. 
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Tab. 4.2 Significato paleoambientale di primary sand wedges e sand veins 
(Murton et al., 2000). 
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5. SITI STUDIATI CONTENENTI SAND WEDGES 
 
5.1 Sito WP301 (Puerto Deseado) 
 
I campioni WP301A, WP301F, WP301G appartengono al sito WP301 (Lat. 
47°45'03''S, Long. 65°54'54''W, 19 m s.l.m.), localizzato sul margine occidentale del 
villaggio di Puerto Deseado (Fig 5.1a). Il clima della zona è semi-arido, temperato freddo e 
caratterizzato da forti venti (Coronato et al., 2008; Isla & Bujalesky, 2008). Le stazioni 
situate a Comodoro Rivadavia e nella stessa Puerto Deseado indicano un valore di 
precipitazioni inferiore ai 200 mm/yr e una temperatura media dell’aria, rispettivamente, di 
13° e 8.2°C. Le estati (da Gennaio a Marzo) sono relativamente calde e asciutte mentre i 
mesi invernali (Giugno - Agosto) sono caratterizzati da temperature più fredde, da 7°C a 
4°C (Servicio Meteorológico Nacional - Argentina, http://www.smn.gov.ar, 5 Feb., 2014). 
I venti, come già accennato, rivestono un ruolo importante nell’area (con una forte 
componente occidentale), in particolare durante la primavera e l’estate (Ottobre e Febbraio, 
rispettivamente) con intensità spesso superiori a 120 km/h, i quali causano intenso 
trasporto eolico (del Valle et al., 2008; Sterk et al., 2012): per questo le unità 
pleistoceniche e oloceniche affioranti lungo la costa patagonica del golfo di San Jorge e 
coerenti con depositi marini attribuiti alla trasgressione MIS 5 (Marine Isotope Stage, c. 
125 kyr BP) (Fig. 5.1b) sono frequentemente ricoperti da una moderna coltre eolica che, in 
alcuni casi, raggiunge i 2 m di spessore (Ribolini et al., 2014). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 5.1 a) Localizzazione geografica dei siti dove sono stati osservati sand wedges. In 
rosso è evidenziato il sito WP301, oggetto d’esame; b) Schema geologico semplificato. 1: 
rocce vulcaniche; 2: depositi marini pleistocenici (MIS 5e); 3:depositi marini olocenici; 4: 
depositi eolici olocenici; 5: area urbanizzata (Ribolini et al., 2014). 
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Ubicata in questo contesto geografico e climatico, la sezione di Puerto Deseado è 
schematizzata in figura 5.2 e comprende vari livelli distinguibili fra loro per spessore, 
granulometria e litologia. Precedentemente studiata (Ribolini et al., 2014) sarà 
approfondita nel lavoro di tesi. 
Alla base della successione è presente una ghiaia marina fossilifera con letti 
sabbiosi leggermente stratificati e inclinati debolmente verso il mare. La quota del livello 
(16-17 m hTw, high tide water), simile a quella del margine interno dei terrazzi marini nei 
pressi di Puerto Deseado (Zanchetta et al., 2012) e coerente con dati del golfo di San Jorge 
(Rutter et al., 1989), permettono di correlarlo con la fase MIS 5e (c. 125 ka) (Ribolini et 
al., 2014). Una discontinuità marca il confine con l’unità litostratigrafica continentale 
superiore (17-17.6 m hTw) composta da silt massivi e sabbie fini alla base e da silt e clay 
con orizzonti centimetrici di crosta carbonatica pedogenetica (orizzonte Bk), indicativi di 
un ambiente deposizionale arido. Considerando la vicinanza alla valle fluviale del Río 
Deseado è possibile che questi sedimenti si siano depositati su una piana fluviale. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 5.2 Sezione schematica di Puerto Deseado (WP301) con annesse datazioni di 
alcuni livelli. Le misure sono espresse come metri sopra il livello dell’alta marea (high 
Tide water, hTw) (Ribolini et al., 2014). 
1: depositi marini (MIS 5) 
2: silt massivi 
3: sabbia fine 
4: crosta carbonatica  
     pedogenetica 
5: sabbia grossolana con 
     frammenti angolosi 
6: suolo attuale 
7: cunei  
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L’unità soprastante (17.6-18.2 m hTw) è costituita da un deposito matrix-supported 
di frammenti angolosi in una sabbia grossolana mal sortita che può essere coerente con 
processi subaerei di pendio (slope debris).  
Un livello di sabbia fine poco sortita, nel mezzo della sezione (18.2-18.6 m hTw), è 
coerente con un deposito eolico rimaneggiato (loess) (WP301A) e contiene sand wedges 
(fig. 5.2) di dimensioni variabili da 80 a 120 cm, larghezze tra 20 e 40 cm, margini ben 
definiti e forme sia a V che terminazioni curve (Fig. 5.3a-b): il deposito interno (WP301G) 
è massivo ed è composto da sabbia fine moderatamente sortita (i limiti superiori della 
struttura sono coincidenti, o molto vicini, a quelli del livello sabbioso nel quale sono 
contenuti).  
Al di sopra del layer contenente il cuneo, si trova un deposito composto da 
frammenti angolari sostenuti da una sabbia grossolana mal sortita (18.6-19.4 m hTw) di 
natura simile a quella descritta nell’intervallo 17.6-18.2 m hTw e, pertanto, può essere 
interpretato in modo analogo. Il livello sabbioso tra 19.4 e 19.6 m hTw è tagliato da una 
seconda generazione di cunei che, rispetto a quelli di prima generazione, sono più 
numerosi e presentano una spaziatura regolare di 2-3 m (Fig 5.4). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 5.3 Esempi di sand wedges nell’area di Puerto Deseado (WP301). I 
cunei hanno margini regolari e una terminazione sia concava (a) che a V 
(b), formatisi in un livello sabbioso che taglia sabbie mal sortite con 
frammenti angolosi (Ribolini et al., 2014). 
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Le dimensioni verticali dei sand wedges variano tra 80 e 130 cm con una larghezza 
massima di circa 30 cm: i margini sono leggermente ondulati e le terminazioni perlopiù a 
V mentre il rispettivo riempimento corrisponde a una sabbia fine moderatamente ben 
sortita (WP301F), come risulta evidente dai dati delle analisi granulometriche (Fig. 5.5).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 5.4 Sand wedges di seconda generazione (sezione WP327, Lat. 47°45'18'', 
Long. 65°53'33'', 9 m s.s.l.) evidenziati con le frecce. In basso a destra è 
presentato un ingrandimento (Ribolini et al., 2014). 
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La sommità di tali cunei è situata vicina alla base del livello sabbioso dell’intervallo 
19.4-19.6 m hTw. La successione termina con un suolo (Ah) riconoscibile per la sua 
colorazione marrone scura e coperto da sabbie eoliche e colluviali associate alla dinamica 
attuale di degradazione del terreno (Ribolini et al., 2014). 
In tale profilo, l’età della crosta carbonatica di origine pedogenetica collocata a una 
profondità di 200 cm rilevata con il metodo del radiocarbonio indica un’età di 25780±160 
yr BP (30404-30774 cal yr BP; WP301D). Le datazioni ottenute non necessariamente 
rappresentano la vera età di formazione dei carbonati pedogenetici se sono stati incorporati 
calcari più antichi (Chen & Polach, 1986) o se si sono verificati episodi di dissoluzione 
precipitazione di calcite dopo il seppellimento del sedimento: nel primo caso l’età al 
radiocarbonio sarà maggiore rispetto all’età vera mentre nel secondo caso i processi 
coinvolti produrrebbero un’età più giovane. Assumendo che non ci siano né processi di 
dissoluzione, né incorporamento di calcari più antichi (a causa della natura non carbonatica 
del deposito ospitante), l’età dei carbonati pedogenetici (Tab. 5.1) può essere considerata 
come l’età massima del campione (Ribolini et al., 2014). 
Fig. 5.5 a) Diagramma clay-silt-sand con un ingrandimento della parte superiore.  
b) analisi granulometriche dei campioni. I dati sono stati ottenuti usando GRADISTAT 
(Blott & Pye., 2001). 
I campioni WP301A, F e G sono quelli studiati, mentre WP301H, K, J campionano 
altri cunei di prima (H) e seconda generazione (K, J) sempre dell’affioramento di 
Puerto Deseado (Ribolini et al., 2014). 
b 
68
  
 
 
 
Sempre nella sezione di Puerto Deseado, è stato datato il livello di loess (WP301B, 
ma analogo al campione WP301A) collocato a 115-160 cm di profondità. L’età, stavolta, è 
stata determinata con il metodo OSL (Optically Stimulated Luminescence) che si basa sul 
fatto che il segnale OSL è resettato per esposizione alla luce del sole (mentre il sedimento 
veniva trasportato, per esempio, dall’azione del vento). Una volta che i granuli di sabbia 
sono stati sepolti e non sono più esposti, il segnale OSL comincia ad accumularsi. Tale 
metodo funziona grazie al fatto che tutti i sedimenti hanno una certa radioattività naturale 
causata dalla presenza degli isotopi di uranio, torio e potassio in minerali come gli zirconi. 
Quando quarzo o feldspati sono esposti alle radiazioni emesse dagli isotopi negli zirconi, 
gli elettroni migrano e rimangono intrappolati nella loro struttura cristallina. Il numero di 
elettroni intrappolati dipende dalla quantità di radiazione alla quale il minerale in questione 
è stato esposto: se si assume che tale tasso di radiazione sia rimasto constante nel tempo 
(dose rate) e si misura, si può calcolare l’età del campione.  
I risultati mostrano che i cunei di prima generazione si sono formati in un livello 
sabbioso con un’età di 14670±750 yr BP (Tab. 5.2). Tenendo conto dell’incertezza della 
datazione e assumendo che le fratture termiche si siano formate in seguito o 
singeneticamente alla deposizione del sedimento al loro interno, 14-15 ka BP è l’età 
proposta per la formazione dei cunei (Ribolini et al., 2014).  
 
 
    
 
 
Tab. 5.1 Età al radiocarbonio misurate al laboratorio CIRCE di Caserta (Italia) (Terrasi 
et al., 2008), calibrazioni eseguite usando INTCAL09.14c dataset (CALIB 6) Reimer et 
al., 2009) (Ribolini et al., 2014). 
Tab. 5.2 Dati riassuntivi ottenuti col metodo OSL. Il campione WP301C è 
risultato non databile (Ribolini et al., 2014). 
69
5.2 Sito R3 (Ruta Nacional 3) 
 
R31A e R31B, appartenenti al sito R3 (Lat. 51°16'06''S; Long. 69°31'67''W) situato 
a 113 m a.s.l., campionano il riempimento di sand wedges presenti in un affioramento (Fig. 
5.6) lungo la Ruta Nacional 3, schematizzato in figura 5.7 e dove sono evidenziate le 
principali litologie. Tale sezione in esame si trova più a sud rispetto a quella di Puerto 
Deseado (Fig. 5.8). 
 
 
 
Il profilo è formato da diversi orizzonti visibili 
sia dal punto di vista del colore e della granulometria, 
sia per i loro limiti ben definiti.  
Dal basso verso l’alto è possibile riconoscere 
una spessa base costituita da ghiaie e sabbie 
leggermente stratificate con sovrimposto un orizzonte 
Bk. Questo livello, di natura carbonatica, possiede un 
accumulo illuviale di CaCO3 ed è caratteristico di climi 
aridi non troppo secchi in cui ci sia comunque una 
percolazione di acqua. È facilmente riconoscibile per 
la sua colorazione chiara e appare con i limiti sia 
inferiore che superiore irregolari a causa di fenomeni 
di crioturbazione che li hanno deformati.  
Fig. 5.6 Due foto dell’affioramento lungo la Ruta Nacional 3. Per la scala si prenda in 
considerazione lo zaino (foto: Zanchetta, 2015). 
Fig. 5.7 Schema dell’affioramento. 
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Ciò che è più evidente è che tale orizzonte risulta troncato da diversi sand wedges 
di varie dimensioni e larghezze, e variano da forme più allungate a cuneo, a forme più 
larghe e irregolari, ma con margini sempre ben definiti. Tali strutture si riconoscono per il 
contrasto di colore e di granulometria rispetto al layer nel quale sono contenute: il loro 
riempimento è costituito da sabbie provenienti dal livello superiore (Fig. 5.9).  
Concludono la sezione un orizzonte di ghiaie e il suolo attuale di colorazione scura 
(Ah) con presenza di radici e vegetazione steppica. 
In mancanza di datazioni relative a questo sito, si prende come età di formazione 
dei cunei la stessa dei campioni di Puerto Deseado, ovvero 14-15 ka, anche se tale 
approssimazione potrebbe essere fonte di errori. 
 
Fig. 5.8 Localizzazione dei campioni WP301 (punto rosso) e R3 (punto blu).  
South Volcanic Zone (SVZ), Austral Volcanic Zone (AVZ) (Niemeyer et al., 
1984 & Stern, 2008), Chile Triple Junction (CTJ) (Cembrano & Hervé, 1996). 
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Fig. 5.9 Una parte dell’affioramento e un ingrandimento di un sand wedge. Per le 
dimensioni del cuneo si prenda il coltello come scala (foto: Zanchetta, 2015). 
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6. MATERIALI E METODI 
 
I campioni sono stati inizialmente quartati: una porzione è stata lasciata “tal quale”, 
una è stata polverizzata e l’altra trattata per l’analisi al SEM. Per la polverizzazione i 
campioni sono stati inseriti in un mulino a giare (Fig. 6.1), una strumentazione costituita da 
quattro contenitori cilindrici di agata, fissati a una base girante, nei quali è posto il 
sedimento insieme a biglie grandi e piccole, anch’esse di agata. Impostato il tempo (circa 
15 minuti) e la velocità di rotazione dell’apparecchiatura, quest’ultime si mettono in 
agitazione e macinano i campioni finché non si ottiene una polvere molto fine necessaria 
per le successive analisi XRF (X-Ray Fluorescence), L.O.I. (Loss On Ignition), XRPD (X-
Ray Powder Diffraction) e ICP-MS (Inductively Coupled Plasma – Mass Spectrometry). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
6.1 Fluorescenza a raggi X (XRF) 
 
Uno spettrometro per fluorescenza-X è uno strumento che consente di determinare 
qualitativamente e quantitativamente la composizione chimica di un campione mediante lo 
studio dello spettro di raggi X di fluorescenza emesso dallo stesso in seguito 
all’irraggiamento con una radiazione X di opportuna energia. 
Fig. 6.1 Mulino a giare in uso al Dipartimento di Scienze della Terra, Pisa. 
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Come altri metodi di analisi, la spettrometria dei raggi X di fluorescenza è 
essenzialmente un metodo di confronto: per un'accurata analisi quantitativa occorre 
disporre di una serie di campioni a composizione nota (standard) per tracciare delle curve 
di taratura, riportando l'intensità dei raggi X di fluorescenza in funzione della 
concentrazione dell'elemento da determinare. 
Il metodo di analisi, basato sui raggi-X di fluorescenza, è concettualmente simile a 
quello della spettrometria a emissione ottica, solo che la differenza principale sta nel fatto 
che in quest'ultima sono coinvolti gli elettroni più periferici dei vari atomi, mentre nella 
spettrometria dei raggi-X sono interessati normalmente gli elettroni posti negli orbitali più 
interni (Lezzerini, 2014). 
Si possono analizzare sia campioni liquidi “tal quali” sia materiali amorfi o 
cristallini (previa macinatura di questi ultimi) nel mulino a giare sopramenzionato: per 
questo tale tecnica è un’analisi di bulk (= roccia totale). La composizione chimica viene, di 
solito, espressa come percentuale in peso degli ossidi dei vari elementi (Na2O, MgO, 
Al2O3, P2O5, SiO2, CaO, K2O, TiO2, MnO, Fe2O3) maggiori (≥ 1%), minori e in tracce 
(ppm), ma trova molta difficoltà in presenza di elementi leggeri (C, N) e ultra leggeri (Be, 
B). 
La sorgente primaria è rappresentata da un tubo a raggi X: un filamento di 
tungsteno viene riscaldato per mezzo di una corrente che provoca l'emissione di elettroni, 
parte dei quali accelerata, sotto alto vuoto, da un forte campo elettrico (30-70 kV).  
Urtando contro un opportuno bersaglio (anodo o anticatodo) gli elettroni generano 
raggi X (con un processo a basso rendimento, < l%) che passano attraverso una finestra di 
Be molto sottile (75 mm) e fuoriescono dal tubo (Lezzerini, 2014) (Fig. 6.2). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 6.2 Schema per la produzione di raggi X (Lezzerini, 2014). 
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I raggi-X così prodotti colpiscono il campione da analizzare e generano la 
radiazione-X di fluorescenza primaria che viene raccolta da un cristallo analizzatore che la 
diffrange secondo la legge di Bragg e la invia al rivelatore. Infine una serie di collimatori 
(primari e secondari) riduce la divergenza angolare della radiazione primaria (Fig. 6.3): si 
ricorda che tutto il sistema è mantenuto sotto alto vuoto (~ 3 Pa) da un sistema di pompe e 
a temperatura costante (~ 32 °C) da una serie di resistenze elettriche alternate a serpentine 
di raffreddamento (Lezzerini, 2014) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
6.1.1 Perdita per combustione (L.O.I.) 
 
Questa procedura, molto comune e ampiamente usata, permette di chiudere le 
analisi degli elementi maggiori a 100, in quanto la tecnica XRF trova molta difficoltà con 
gli elementi leggeri (carbonio, per esempio). Con il parametro L.O.I. (Loss On Ignition) si 
stima il contenuto di materia organica e di carbonato nei sedimenti, nonché la quantità di 
volatili presenti come acqua non di legame (e.g., Dean, 1974; Bengtsson & Enell, 1986) 
attraverso la misura della perdita di peso che i campioni subiscono se inseriti in una 
muffola e sottoposti ad alte temperature (550°C e 950°C). 
Con una bilancia di precisione sono stati pesati 2 g di ogni campione in appositi 
crogiolini di ceramica (per i quali vengono annotati i pesi) e inseriti nella suddetta muffola 
(Fig. 6.4) inizialmente a 105°C per 24 ore per stabilirne il peso secco. 
Fig. 6.3 Schema di funzionamento di uno spettrometro per fluorescenza-X  
(Lezzerini, 2014). 
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La fase successiva consiste nel portare gli stessi campioni a una temperatura di 
550°C per 4 ore nella quale avviene la prima riduzione di peso per combustione della 
materia organica presente e produzione di anidride carbonica. Estratti con la dovuta 
cautela, i crogiolini vengono lasciati raffreddare finché non è possibile pesarli.  
Il valore della perdita in peso (espressa in percentuale) a questa temperatura è 
espresso dalla seguente equazione (Heiri et al., 2001): 
 
LOI550 = ((DW105 – DW550) / DW105) * 100 
con: 
DW105 = peso secco (dry weight) a 105°C calcolato dalla differenza tra il peso lordo 
(crogiolino + sedimento) e quello del crogiolino; 
DW550 = peso a 550°C calcolato tramite la differenza fra il peso lordo (crogiolino + 
sedimento) e quello del crogiolino. 
 
La seconda perdita di peso, effettuata a 950°C per 6 ore, permette la rimozione dei 
carbonati dai campioni. La nuova equazione diventa: 
 
LOI950 = ((DW550 – DW950) / DW105) * 100 
con: 
DW550 = peso a 550°C calcolato dalla differenza tra il peso lordo (crogiolino + 
sedimento) e quello del crogiolino; 
Fig. 6.4 Muffola in uso all’IGG-CNR, Pisa. 
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DW950 = peso a 950°C calcolato tramite la differenza fra il peso lordo (crogiolino + 
sedimento) e quello del crogiolino. 
 
Assumendo un valore di 44 g mol
-1 per l’anidride carbonica e di 60 g mol-1 per i 
carbonati (CO3
2-
) la perdita di peso a 950°C moltiplicata per 1.36 dovrebbe essere, in 
teoria, uguale al peso del carbonato nel sedimento iniziale (Bengtsson & Enell, 1986). 
 
 
 
6.2 Diffrazione di polveri (XRPD) 
 
La diffrazione di polvere a raggi-X è una delle tecniche analitiche principali per 
investigare la composizione mineralogica di un campione cristallino: fornisce, quindi, 
importanti informazioni sulla sua struttura cristallina.  
Come già accennato, la diffrazione è uno dei fenomeni prodotti dall’interazione di 
un fascio di raggi-X incidenti su un solido cristallino e può essere visto come un fenomeno 
di riflessione della radiazione X da parte dei piani del reticolo cristallino definiti dagli 
indici di Miller (h,k,l). La diffrazione di raggi X nel cristallo avviene in direzioni discrete e 
le condizioni geometriche che definiscono il fenomeno possono essere descritte mediante 
la legge di Bragg (Fig. 6.5):  
2dhklsinθ = nλdhkl 
dhkl = distanza interplanare della famiglia di piani reticolari definiti dagli indici di 
Miller (h,k,l). È una caratteristica diagnostica dei solidi cristallini poiché la tecnica si basa 
proprio sull’identificazione di tale distanza; 
λ = lunghezza d’onda della radiazione incidente; 
θ = angolo di riflessione. 
Per avere un effetto di diffrazione (interferenza positiva tra le onde 
elettromagnetiche riflesse dai vari piani reticolari definiti da hkl, per qualunque valore di 
hkl) occorre che la differenza di cammino ottico (Δ) fra le varie onde riflesse sia un 
multiplo intero della lunghezza d’onda λ. 
Δ = AB + BC = d senθ + d senθ = 2d senθ 
Δ = nλ (n intero) 
2d senθ = nλ 
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Il materiale analizzato deve essere macinato fino alla formazione della cosiddetta 
“polvere” che viene successivamente bombardata da raggi-X monocromatici (di solito λ = 
1.54 Å emessa da filamento di Cu).  
Il risultato dell’analisi è uno spettro di diffrazione (Fig. 6.6) caratterizzato da picchi 
dove sugli assi cartesiani sono espressi i seguenti parametri: 
 X: posizione angolare (2θ) 
 Y: intensità 
L’interpretazione si basa sul confronto tra il diffrattogramma raccolto e i pattern di 
riferimento (Lezzerini, 2014). 
 
 
 
 
 
 
 
 
           
 
 
Fig. 6.5 Rappresentazione grafica della legge di Bragg (Lezzerini, 2014). 
Fig. 6.6 Esempio di un diffrattogramma (Lezzerini, 2014). 
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Lo strumento utilizzato per le analisi è il diffrattometro con geometria Bragg-
Brentano (Fig. 6.7), costituito da una camera di diffrazione al centro della quale è situato il 
portacampione, nel quale inserire la polvere da analizzare (si ricorda che la tecnica della 
diffrazione di raggi X non è distruttiva). La sorgente dei raggi-X e il rivelatore sono posti 
ai bordi della camera su bracci mobili che si muovono sincronizzati, in modo da trovarsi 
sempre a formare lo stesso angolo θ con il piano contenente il campione. 
Il segnale misurato è espresso da un diffrattogramma dove si registra l’andamento 
dell’intensità diffratta in funzione dell’angolo (2θ) di raccolta dei dati. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 6.7 Diffrattometro con geometria Bragg-Brentano in uso al Dipartimento di 
Scienze della Terra, Pisa. 
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La posizione dei picchi di diffrazione e la loro intensità sono una sorta di “impronta 
digitale” della sostanza cristallina che si sta analizzando. Dal confronto di queste due 
informazioni con schede presenti in Banche Dati è possibile identificare i composti 
presenti nella polvere in esame e la loro forma cristallina.  
Il confronto del diffrattogramma con posizione e intensità dei picchi di diffrazione 
disponibili permette, quindi, di caratterizzare la miscela esaminata. 
 
Inoltre è possibile ricavare le seguenti informazioni:  
 dalla posizione angolare dei picchi di diffrazione, attraverso la legge di 
Bragg, è possibile risalire alla distanza interplanare d dei piani degli atomi 
responsabili dell’effetto di diffrazione; noti gli indici di Miller di tali piani, 
si può risalire alle costanti cristallografiche del composto in esame; 
 dalla larghezza a metà altezza del picco di diffrazione si può determinare la 
dimensione dei cristallini che costituiscono la polvere: larghezza a metà 
altezza e dimensione dei cristalli sono inversamente proporzionali; 
 dalle intensità dei picchi di diffrazione è possibile risalire alla struttura dei 
cristalli e alla posizione degli atomi o ioni nella cella cristallina.  
 dall’intensità dei picchi di diffrazione caratteristici di due o più forme 
cristalline presenti in miscela nel campione, si può determinare la 
percentuale in peso di tali componenti nella polvere esaminata. 
 
 
 
6.3 Spettrometria di massa a plasma accoppiato induttivamente (ICP-MS) 
 
Un ICP è  una strumentazione che consente l’analisi degli elementi in traccia 
presenti nei campioni. È una tecnica analitica versatile, rapida ed estremamente sensibile 
che permette di effettuare analisi multi-elementari e isotopiche molto accurate.  
Tale tecnica interfaccia una sorgente a plasma induttivamente accoppiato con uno 
spettrometro di massa a quadrupolo per quanto riguarda l’ICP-MS o con un rilevatore 
ottico (fotomoltiplicatore) nel caso dell’ICP-OES (ottico). Il principio di funzionamento 
prevede che un flusso di argon trasporti il campione vaporizzato in una torcia ICP dove 
raggiunge la temperatura di 6000-8000°C e hanno luogo la ionizzazione e l’atomizzazione.  
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Il plasma risultante viene quindi aspirato e trasportato al rivelatore: nel caso di un 
ICP-MS (Mass Spectrometer) è lo proprio lo spettrometro di massa a rilevare i vari 
elementi in funzione della loro massa. 
Il campione viene introdotto nebulizzato dal tubo centrale della torcia tramite il 
flusso di argon che funge da trasportatore: durante l’attraversamento del plasma, l’aerosol 
passa in zone a temperatura crescenti in cui si asciuga, si vaporizza, si atomizza e infine si 
ionizza. Quando raggiunge la zona analitica del plasma a una temperatura approssimativa 
di 6000-7000°K, sarà in forma di atomi e ioni eccitati rappresentanti la composizione 
elementare del campione che vengono, in questo modo, rilevati dallo spettrometro di massa 
associato (Fig. 6.8). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 6.8 Schema di funzionamento della strumentazione utilizzata con indicate le 
varie componenti (http://www.pa.ingv.it/laboratori/tracce/elementi.html). 
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6.4 Microscopio elettronico a scansione (SEM) 
 
Il SEM (Scanning Electron Microscope, Fig 6.9) è uno strumento attraverso il quale 
è possibile condurre un’indagine di tipo non distruttivo sul campione da studiare, grazie 
all’interazione di un fascio di elettroni con l’oggetto d’esame. È possibile, quindi, ottenere 
informazioni di tipo morfologico e strutturale, nonché dati relativi alla chimica dello 
stesso. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
La risoluzione di tale strumentazione, intesa come la minima distanza tra due 
particolari di un’immagine che possono essere distintamente osservati, è molto alta e può 
spingersi fino a 2-5 nanometri, mentre l’ingrandimento varia da 10x a 200000x. Il potere 
risolutivo dipende da vari fattori, in particolare dalla lunghezza d’onda della radiazione 
usata per l’osservazione, poiché due oggetti distanti tra loro meno di una lunghezza d’onda 
si comportano, a tutti gli effetti, come un unico centro di diffusione. 
Nel caso del microscopio ottico il potere risolutivo è legato alla lunghezza d’onda 
della luce e cresce al decrescere della lunghezza d’onda della radiazione impiegata: la 
scoperta che gli elettroni hanno una radiazione di bassissima lunghezza d’onda ha 
suggerito la possibilità di usare fasci di elettroni per ottenere poteri risolutivi molto più 
elevati. L’apparecchiatura è essenzialmente composta da una sorgente elettronica (in 
genere un filamento incandescente che emette elettroni per effetto termoelettronico) e da 
Fig. 6.9 Microscopio elettronico a scansione in uso al Dipartimento 
di Scienze della Terra, Pisa. 
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un dispositivo che imprime forti accelerazioni agli elettroni emessi, sottoponendoli a 
un’elevata tensione, cui seguono lenti magnetiche con funzione di condensatore, bobine 
che fanno variare la direzione del fascio di elettroni e rendono possibile la scansione (lungo 
coordinate X, Y) del campione e lenti magnetiche per focalizzare il fascio sull’oggetto in 
esame (Fig. 6.10). Naturalmente quanto descritto avviene nel vuoto ultra spinto assicurato 
da un sistema di pompe. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Quando una superficie è “investita” da elettroni a elevata energia sono prodotti 
diversi tipi di  segnali che vengono acquisiti da opportuni detector e successivamente 
elaborati in un’immagine a livelli di grigio. I più importanti fenomeni di interazione sono 
gli elettroni secondari e quelli retroddifusi, che sono alla base della microscopia 
elettronica. 
Gli elettroni secondari, o segnale SE (Secondary Electron), sono definiti 
convenzionalmente come gli elettroni uscenti dal campione con energia minore o uguale a 
50 eV. Essi provengono da una profondità di pochi nm (nanometri) e scaturiscono dal 
fascio primario e dall’interazione degli elettroni retrodiffusi con gli elettroni di valenza (del 
campione), fornendo informazioni sulla topografia delle superfici. L’immagine risultante 
Fig. 6.10 Schema delle componenti di un microscopio elettronico a 
scansione (Lezzerini, 2014). 
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appare così in rilievo, come se l’osservatore fosse allo stesso livello del diaframma interno 
e guardasse l’oggetto illuminato da un’ipotetica sorgente situata in corrispondenza del 
rilevatore: l’intensità della luminosità del grigio dipende dalla morfologia della superficie. 
Gli elettroni retrodiffusi, o segnale BSE (Back-Scattered Electron), sono 
elettroni di energia maggiore di 50 eV che riemergono dagli strati un po’ più profondi e 
derivano principalmente dalle interazioni (singole a grande angolo o multiple, elastiche e 
non) del fascio primario con i nuclei degli atomi del campione. Essi forniscono 
informazioni riguardo il numero atomico medio della zona di provenienza (circa qualche 
μm), la topografia e la struttura cristallina del campione. L’intensità della luminosità del 
grigio è proporzionale alla media del numero atomico degli elementi del materiale colpito 
dal fascio di elettroni (minerali costituiti da elementi con alto Z (Ti, Fe, N, Cr, …) saranno 
più “brillanti” di minerali ricchi di Si e Al). 
 È importante puntualizzare che, per i campioni conduttori di elettricità, lo studio si 
presenta più facile poiché il flusso di elettroni a terra non è ostacolato riducendo 
al  minimo gli inconvenienti dovuti all’accumulo di cariche. Inoltre essendo dei buoni 
conduttori di calore, la degradazione termica è minima. Per ottenere immagini SEM da 
campioni non conduttori, invece, è necessario rivestire la superficie del campione con un 
sottile film metallico oppure con uno strato di grafite.  
 
 
6.4.1 Pulitura dei campioni per l’osservazione delle microtessiture dei granuli di 
quarzo 
Per molti tempo si è cercato di collegare le microtessiture dei granuli di quarzo 
all’ambiente nel quale questi sono stati trasportati e/o preservati. Per fare ciò è necessario 
un microscopio elettronico il quale permette ingrandimenti molto potenti, sufficienti a 
osservare e catalogare le varietà di tessiture presenti.  
Dall’introduzione del SEM utilizzato per tali studi, sono stati pubblicati diversi 
atlanti tra cui si ricordano quelli di Krinsley & Doornkamp (1973), Le Ribault (1977) e 
Mahaney (2002). In questi lavori sono stati proposti numerosi schemi per mettere in 
relazione le microtessiture a specifici ambienti sedimentari (e.g. Krinsley & Donahue, 
1968; Margolis & Krinsley, 1974; Higgs, 1979) con la dovuta cautela nell’interpretazione.  
Anche se sono state investigate microtessiture di altri minerali resistenti (e.g. 
Setlow & Karpovich, 1972; Mahaney, 2002; Moral Cardona et al., 2005), l’attenzione 
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principale è rimasta focalizzata sul quarzo in quanto pressoché presente in ogni ambiente e 
i suoi granuli forniscono informazioni legate a successivi cicli sedimentari, una 
caratteristica comune dei sedimenti clastici. Nella letteratura non esiste una procedura 
univoca per ripulire i granuli di quarzo, poiché i vari passaggi dipendono dalla natura del 
sedimento e dalle informazioni che si desiderano ottenere (Tab. 6.1). 
È comunemente usato acido cloridrico per rimuovere carbonati e ossidi di ferro 
(Krinsley & Doornkamp, 1973; Moral Cardona et al., 2005; Madhavaraju et al., 2009): i 
granuli vengono quindi bolliti per 10 minuti in una soluzione di HCl variamente 
concentrata. Ossidi di ferro possono essere rimossi anche usando una soluzione di cloruro 
di stagno (Krinsley & Doornkamp, 1973; Helland et al., 1997; Mathur et al., 2009). 
 
 
 
 
 
 
La materia organica è rimossa usando perossido di idrogeno (Lewis & Armstrong, 
1994) o dicromato di potassio e permanganato di potassio dissolti in una soluzione 
concentrata di acido solforico, una procedura basata sul metodo di Walker & Black (1934) 
(Krinsley & Doornkamp, 1973). Infine, particelle fini e pellicole di argilla possono essere 
asportate con una soluzione di Calgon (esametafosfato di sodio) (Lewis & Armstrong, 
1994; Helland & Holmes, 1997). Dopo ogni trattamento chimico, il sedimento deve essere 
lavato con acqua deionizzata per rimuovere qualsiasi tipo di impurità che potrebbe 
cristallizzare sulla superficie dei granuli di quarzo quando il campione sarà messo in forno 
a 60°C. Krinsley & Doornkamp (1973) consigliano di evitare vibrazioni ultrasoniche per 
ripulire i granuli in quanto è stato notato da Porter (1962) che queste possono danneggiare 
la superficie, alterandone le microtessiture e creandone di nuove.  
L’utilizzo di sostanze pericolose (e.g. Cr2O7
2-
 e soluzioni di H2O2) trae le sue 
origini quando i ricercatori usavano il microscopio elettronico a trasmissione 
(Transmission Electron Microscope, TEM) per studiare tali tessiture e il requisito 
principale era che i granuli dovessero essere assolutamente puliti. Per lavorare al SEM può 
Tab. 6.1 Diverse procedure per lo studio delle microtessiture dei granuli di quarzo (Vos et al., 2014).  
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essere messa in pratica la seguente procedura, che risulta essere meno pericolosa e più 
rapida (Vos et al., 2014): per ogni campione è stata pesata, in una beuta, una quantità di 10 
mg che successivamente è stata riempita con HCl al 15% e fatta bollire per 10 minuti al 
fine di eliminare carbonati e ossidi di ferro. Il sedimento è stato poi lavato con acqua 
deionizzata fino a che l’acqua di decantazione non risultava limpida. 
Nella seconda parte il preparato è stato di nuovo bollito, stavolta in una soluzione 
50 g/L di tetrasodio pirofosfato (Na4P207 * 10H2O) in grado di disaggregare piccole 
particelle di argilla e materia organica. Infine, il tutto è stato di nuovo lavato con acqua 
deionizzata come eseguito precedentemente e messo in forno a 60°C.  
Per poter essere visionato al microscopio elettronico a scansione, è stato preso un 
vetrino portaoggetti al quale è stata attaccata una striscia di biadesivo. Sopra questa si 
versa una piccola quantità di sedimento appena trattato che viene così a consolidarsi 
tramite il biadesivo al vetrino: i campioni che sono così pronti per le osservazioni al 
microscopio elettronico (Fig. 6.11). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
6.4.2 Microtessiture dei granuli di quarzo 
 
La discriminazione riguardo l’ambiente è basata sulla frequenza con cui 
determinate microtessiture sono presenti sui granuli di quarzo (Tab. 6.2). La divisione si 
basa su quattro classi: microtessiture abbondanti (>75%), comuni (50-75%), sparse (5-
50%) e rare (<5%). Al fine di ricostruire correttamente la storia sedimentaria è 
fondamentale tenere presente tutte le microtessiture presenti nel campione, anche se 
Fig. 6.11 Vetrini con i campioni osservati. 
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alcune, specialmente quelle meccaniche, possono essere così frequenti su granuli 
individuali da essere considerate come diagnostiche di specifici ambienti. 
La tabella è divisa in microtessiture di tipo meccanico, chimico e di entrambi i tipi, 
mentre gli ambienti presi in esame sono quello subacqueo (marino e fluviale), eolico (dune 
di litorale o di deserto), glaciale e di alterazione/diagenesi. All’intersezione di ogni 
ambiente con le rispettive microtessiture osservabili è collocata la frequenza con la quale 
equeste sono presenti. Nella letteratura specializzata il riempimento dei cunei di sabbia è 
stato attribuito alla dinamica eolica: in questo studio, quindi, sarà data attenzione alle 
microtessiture dei granuli di quarzo per confermare e rafforzare tale affermazione. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Tab 6.2 Correlazione tra ambiente (subacqueo, eolico, glaciale e diagenetico/di alterazione) 
microtessiture dei granuli di quarzo (divise in base alla loro natura meccanica, chimica, o ad una 
combinazione delle due). 
Per i simboli riportati in legenda queste possono essere: 
Abbondanti (Abundant) > 75% 
Comuni (common) 50-75%  
Sparse (sparse) 5-50% 
Rare (rare) < 5% 
La tabella è stata compilata con dati di Vos et al., 2014; Krinsley & Donahue, 1968; Krinsley & 
Doornkamp, 1973; Margolis & Krinsley, 1974; Le Ribault, 1977; Higgs, 1979; Mahaney, 2002; 
Mahaney et al., 2010; Costa et al., 2013. 
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6.4.3 Preparazione dei campioni per l’analisi di vetri vulcanici 
 
I vetri vulcanici sono materiali ottenuti tramite la solidificazione di un liquido 
magmatico  non accompagnata dalla cristallizzazione, per questo si presentano come solidi 
amorfi: il rapido raffreddamento riduce la mobilità dei costituenti del liquido prima che 
questi possano organizzarsi in strutture ordinate e periodiche tipiche dei cristalli.  In un 
solido amorfo, quindi, non esiste un ordine nella posizione degli atomi o delle molecole 
che lo costituiscono (Fig. 6.12). 
I vetri naturali hanno una variazione chimica molto ampia (da 40 a 77 wt% in 
silice) senza considerare i prodotti ultrabasici e la loro identificazione si basa spesso su 
osservazioni morfologiche piuttosto che composizionali. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Su un vetrino portaoggetti su cui era stata attaccata una striscia di biadesivo è stata 
posta una piccola forma cilindrica per inglobati. All’interno è stato versato una parte del 
campione da esaminare e premuto per farlo aderire al biadesivo in modo da evitare 
eventuali separazioni dovute alle varie densità dei componenti quando la forma viene 
riempita con un’apposita resina. Una volta seccata, la superficie del campione viene 
smerigliata e lucidata, dopodiché ricoperta con un sottile strato di grafite per evitare i 
problemi di cariche elettriche precedentemente esposti. A questo punto l’inglobato è pronto 
per essere visionato al microscopio elettronico a scansione (Fig. 6.13). 
Quelli che verranno analizzati sono i cosiddetti shards, ("frammenti" in inglese)  
generalmente di dimensioni < 2 mm: il termine è, infatti, utilizzato per descrivere particelle 
di piccola taglia generate da frammentazione magmatica in eruzioni esplosive, ma anche 
per indicare frammenti di vetro dovuti a quenching in eruzioni non-esplosive e per 
frammenti vetrosi in sedimenti vulcanoclastici. 
Fig. 6.12 Struttura amorfa del vetro (www.chimica-online.it). 
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Fig. 6.13 Forme per inglobati ricoperte da un sottile strato di grafite. 
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7. RISULTATI  
 
7.1 SEM  
 
7.1.1 Granuli di quarzo 
 
Osservando tutti i campioni (WP301A, WP301G, WP301F e R31A, R31B) al 
microscopio elettronico si nota a colpo d’occhio che la caratteristica comune è la forma dei 
granuli. Indipendentemente dalla loro natura mineralogica o dal campione in esame, questi 
appaiono pressoché sub-arrotondati e con forme da quasi sferiche a più irregolari o 
allungate (Fig. 7.1). Con ingrandimenti maggiori si evince meglio tale geometria e si 
riscontrano anche granuli con un grado di arrotondamento inferiore agli altri, ma è bene 
sottolineare come questi non appaiano quasi mai con spigoli angolosi (Fig. 7.2).  
La superficie delle particelle appare spesso levigata, senza evidenti irregolarità o 
asperità (medium - low relief, Higgs, 1979). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 Fig. 7.1  Visione complessiva dei granuli sub-arrotondati dei sedimenti. 
WP301F 
R31A 
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Dopo un iniziale sguardo d’insieme, è stato possibile identificare i granuli di quarzo 
grazie ai “picchi” di silicio rispetto all’abbondanza degli altri elementi, osservati nei 
relativi spettri ottenuti bombardando i singoli granuli con una microsonda a raggi X: in 
questo modo è stato possibile concentrare l’attenzione sulle loro microstrutture, utili alla 
Fig. 7.2 Ingrandimento di vari granuli per enfatizzarne la morfologia generalmente 
sub-arrotondata. Alcuni appaiono più spigolosi, ma sempre con bordi smussati. 
R31A WP301G 
R31B WP301A 
R31A WP301A 
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R31B 
caratterizzazione del sedimento e alla comprensione del trasporto e dell’ambiente 
deposizionale. 
Come illustrato dalla tabella 6.2 del capitolo 6.4.2, le microtessiture sono state 
suddivise in meccaniche e chimiche (la terza colonna è una combinazione delle due) (Vos 
et al., 2014). Al primo tipo fanno riferimento tutte quelle strutture che si formano sulla 
superficie delle particelle a causa del trasporto che subiscono a opera, per esempio, del 
vento, del moto ondoso o dell’azione glaciale mentre in quelle di tipo chimico rientrano 
principalmente fenomeni di alterazione, forme di dissoluzione o pellicole di precipitazione 
in situ che denotano l’inizio della pedogenizzazione del sedimento e, quindi, una situazione 
di stasi. Le prime che saranno presentate sono quelle di tipo meccanico. Trattandosi di 
granuli di quarzo sono state riscontrate fratture concoidi, caratteristiche di tutti quei 
minerali senza direzioni preferenziali di rottura: morfologicamente appaiono come 
superfici lisce e dalla tipica forma curva (Fig. 7.3). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 7.3 Vari esempi di fratture concoidi, sempre riconoscibili per la loro tipica 
morfologia. In alto a destra è mostrato l’ingrandimento dell’immagine a sinistra. 
WP301G 
R31A 
WP301G  
92
Prestando la dovuta attenzione durante l’osservazione della morfologia delle 
fratture concoidi (e utilizzando anche ingrandimenti superiori) si possono notare delle 
particolari microstrutture descrivibili come piccole incisioni parallele fra loro sia lineari sia 
arcuate (arcuate / straight steps) (Moral Cardona et al., 1997) molto ravvicinate fra loro e 
spaziate di una quantità costante (Fig. 7.4). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Si evidenziano, inoltre, sia piccole strutture concentriche circolari e semicircolari 
parallele fra di loro (graded arcs) (Krinsley & Donahue, 1968; Le Ribault, 1977) visibili a 
ingrandimenti maggiori, sia parti di granuli più prominenti e dalla forma ben arrotondata 
caratteristica di un bulbo, chiamate appunto bulbous edges da Mahaney (2002). Su alcune 
particelle si nota anche la presenza di striature lineari (parallel striations) (Krinsley & 
Donahue, 1968) oltre a una serie ben evidente di segni e incisioni di dimensioni 
micrometriche e forma variabile che ricoprono, a volte, quasi l’intera superficie del granulo 
(percussion marks) (Campbell, 1963) (Fig.7.5). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 7.4  Arcuate/straight steps lungo una frattura concoide (Ribolini et al., 2014). 
R31A R31A 
a b 
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WP301G 
Fig. 7.5 a) Graded arcs e b) relativo ingrandimento della parte cerchiata;  
c-d) Bulbous edges. Notare che il granulo è interessato anche da fatturazione e striature 
parallele. La forma risulta sempre sub-arrotondata;  
e-f-g) Parallel striations evidenziate nell’immagine per la loro immediata identificazione;  
h) Percussion marks che interessano la superficie del granulo e fratture concoidi 
precedentemente menzionate. 
  
R31A WP301A 
R31B R31B 
c d 
e f 
g h 
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Per quando riguarda le microstrutture derivanti dall’azione chimica, si notano 
piccole forme di dissoluzione localizzata, generalmente di qualche micron. Estremamente 
variabili in dimensioni, la morfologia più comune varia da sub-circolare a circolare e sono 
chiamate solution pits (Higgs, 1979). Altre forme di alterazione chimica sono testimoniate 
da zone alterate e/o dissolte della superficie del granulo riconoscibili per il loro aspetto in 
molti casi piuttosto irregolare (anche se non mancano forme quasi circolari) e pellicole che 
rivestono la particella dovute a precipitazione secondaria (Fig. 7.6). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
R31B R31B 
R31A R31A 
R31A R31A 
a b 
c d 
e f 
Fig. 7.6 a) Solution pits e b) relativo ingrandimento della parte cerchiata;  
c-d-e-f) Alterazione chimica: zone di dissoluzione e pellicole di precipitazione. 
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Tali microstrutture di alterazione chimica, riconoscibili nei campioni provenienti 
dal sito R3, sono nel campione WP301 e, in maniera più marcata, nel materiale di 
riempimento del cuneo di seconda generazione (WP301F) e non riscontrabili nel sand 
wedge posto più in basso (WP301G, di prima generazione) e nel livello di loess 
(WP301A).  
La superficie delle particelle di quarzo sembra essere ricoperta da una pellicola che, 
in alcuni punti, è interessata da fenomeni di alterazione chimica: ciò risulta ben evidente 
dalla morfologia dei granuli nei quali si evidenzia l’azione di attacco per la presenza di 
vistose zone di dissoluzione dalla forma irregolare che pervadono anche buona parte dei 
granuli (Fig. 7.7). In alcuni casi questa pellicola appare “squamata”, come evidenziato da 
segni di distacco, forse causato da processi ulteriori di alterazione, anche se non si può 
escludere un effetto dovuto al trattamento chimico effettuato per la pulitura dei granuli. 
Per una migliore comprensione di quanto osservato sono stati analizzati sia punti 
della superficie non interessati da tale fenomeno sia punti all’interno delle zone di 
dissoluzione, in modo da evidenziare eventuali differenze nella composizione chimica.     
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
WP301F 
WP301F WP301F 
Fig. 7.7 Evidenti forme di dissoluzione dei granuli del campione WP301F. 
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Le tabelle relative alla composizione chimica delle due parti esaminate (espresse 
sempre come percentuale in peso dei vari elementi riportati in ossidi) evidenziano 
differenze soprattutto se si focalizza l’attenzione sulla percentuale di quarzo, ma anche 
sugli altri elementi (sodio, potassio, magnesio, alluminio, ecc.) (Fig.7.8a-b): tale 
discrepanza di valori è ancora più accentuata nel granulo di figura 7.8b, composto per la 
quasi totalità da SiO2.  
Da questi risultati si può osservare che la percentuale di SiO2 aumenta verso 
l’interno del granulo e diminuisce nelle parti esterne, con un aumento degli altri elementi. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
WP301F 
WP301F 
Fig. 7.8 a-b) Differenze nella composizione chimica dei due punti analizzati in 
un granulo di quarzo del campione WP301F. 
a 
b 
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7.1.2 Vetri vulcanici 
 
Dopo l’osservazione delle microtessiture dei granuli di quarzo, l’attenzione si è 
spostata sui vetri vulcanici. Nei campioni R31A e R31B non ne è stata trovata traccia 
mentre questi sono stati identificati nel campione WP301, in particolare nel riempimento 
dei due cunei (WP301F e WP301G), come già evidenziato (Ribolini et al., 2014). Tuttavia 
in quel lavoro non venivano presentati dati di composizione chimica.  
Il loro riconoscimento si è basato esclusivamente sulla morfologia poiché i vetri si 
presentano con forme irregolari dovute a processi di alterazione e possiedono strutture di 
devetrificazione e crescita di minerali secondari (Fig. 7.9). 
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Come si nota dalle foto, il vetro vulcanico è una fase metastabile che si altera con 
facilità anche in condizioni di bassa temperatura (basti pensare alle temperature 
patagoniche), in particolare se interagisce con fluidi acquosi quali acqua di mare, fluidi 
idrotermali o percolazione  lungo il profilo di un suolo. 
Fig. 7.9 Vari esempi di vetri vulcanici identificati nei cunei studiati riconoscibili 
per la loro particolare forma irregolare e alterata e per la presenza di vescicole. 
Altri, invece, possiedono una forma cuspidata. 
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I principali siti sui quali si innescano e dai quali si sviluppano i processi di 
alterazione sono le superfici esterne delle masse vetrose e quelle a diretto contatto con 
fratture o bollosità (per esempio vescicole) oppure difetti strutturali o puntuali, in genere 
correlati a stress termici che si verificano durante il raffreddamento. 
In condizioni totalmente abiotiche il processo di alterazione della fase vetrosa si 
sviluppa attraverso diverse fasi che comportano l'idratazione e la lisciviazione selettiva di 
ioni fino a una progressiva distruzione del network strutturale del vetro: si verificano, 
quindi, una serie di variazioni chimiche sostanziali sia per l'accumulo residuale di ioni a 
seguito di processi di dissoluzione, sia per l'acquisto di elementi dal mezzo fluido 
circolante. Lo stadio finale consiste nella cristallizzazione di minerali secondari per 
sostituzione diretta del vetro alterato o per precipitazione in zone di elevata porosità 
(fillosilicati in generale, zeoliti e palagonite). Ciò avviene, ovviamente, in condizioni di 
sub-solidus a causa di processi quali, per esempio, metamorfismo incipiente, idratazione, 
processi di weathering e circolazione di fluidi acquosi in generale (Marescotti, 2001) 
Il grado e la velocità di devetrificazione dipendono essenzialmente dalla 
temperatura a cui avvengono i processi, dalla presenza di una fase idrata e dalla 
composizione del fluido stesso: la presenza di ioni OH
-
 permette infatti la separazione delle 
catene tetraedriche SiO4
4-
costituenti il vetro e ciò facilita la diffusione di ioni K, Na, Ca 
nella struttura con conseguente ulteriore incremento delle velocità di devetrificazione. 
Oltre ai processi sopramenzionati è importante ricordare che numerosi studi 
sperimentali hanno permesso di evidenziare come i fenomeni di alterazione dei vetri 
vulcanici siano spesso causati o influenzati dall'azione diretta o indiretta di microorganismi 
quali batteri, funghi, alghe e licheni, in condizioni subaeree o subacquee superficiali. In 
particolare si tratta di organismi chemiotrofi che utilizzano i vetri sia per ottenere energia 
per le loro attività metaboliche sia per ricavarne i nutrienti. Alcuni di questi organismi 
utilizzano l'ossigeno per i processi di ossidoriduzione mentre altri usano differenti elementi 
chimici o molecole contenute nel mezzo fluido o nel vetro stesso (Marescotti, 2001). 
Di tali vetri sono state eseguite analisi chimiche al fine di stabilirne la 
composizione per poterli in seguito classificare, ovviamente facendo attenzione a prendere 
in considerazione la parte non alterata: i risultati sono sempre espressi in peso percentuale 
degli elementi maggiori (Tab.7.1a-b). 
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Tab.7.1a Analisi degli elementi maggiori (espressi in wt%) dei vetri vulcanici presenti nel 
campione WP301G (cuneo di prima generazione) con la loro rispettiva sigla identificativa. 
Tab.7.1b Analisi degli elementi maggiori (espressi in wt%) dei vetri vulcanici presenti nel 
campione WP301F (cuneo di seconda generazione) con la loro sigla identificativa. 
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Per completezza sono riportate anche 
particolari tessiture che forniscono ulteriori 
informazioni per una migliore comprensione 
dell’eruzione che li ha generati: alcuni di questi 
vetri vulcanici esibiscono una morfologia dovuta 
a quenching che varia da pomicea con vescicole 
da ovali a più schiacciate ad altri con evidenti 
fratture dovute a fenomeni di shattering 
(Ribolini et al., 2014) (Fig. 7.10). 
 
 
 
 
 
7.2 L.O.I. 
 
Dalla procedura descritta nel capitolo 6.1.1 si ricava il peso dei campioni alle varie 
temperature, facendo una semplice sottrazione fra il peso complessivo e quello del 
crogiolino in ceramica, dopodiché si calcola il valore del parametro L.O.I. (espresso in %) 
a 550°C e a 950°C (Tab. 7.1) con le formule precedentemente riportate. 
 
 
 
 
 Tab. 7.1 Peso dei campioni sottoposti a 550°C e infine a 950°C e valori del parametro L.O.I. 
WP301J 
WP301J 
Fig. 7.10 Fenomeni di quencing e shattering (Ribolini et al., 2014).  
Il campione WP301J non è stato trattato specificatamente, ma rappresenta comunque il 
riempimento di un cuneo di seconda generazione (come WP301F). 
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7.3 XRF 
 
In questo paragrafo sono presentate le analisi chimiche, ricavate utilizzando la 
tecnica dalla fluorescenza a raggi X, del materiale costituente i due cunei della sezione di 
Puerto Deseado (WP301F, WP301G) e del livello di loess (WP301A) compreso tra i due 
sand wedges, nonché quelli della sezione lungo la Ruta Nacional 3 (R31A, R31B). I valori 
sono indicati in percentuali in peso se si considerano gli elementi maggiori (espressi in 
ossidi) e in parti per milione (ppm) per quanto riguarda gli elementi in traccia (Tab. 7.2). Il 
valore del parametro LOI aggiunto nell’ultima colonna della tabella relativa agli elementi 
maggiori permette la chiusura a 100 (o quasi) delle analisi XRF. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Osservando i valori degli elementi maggiori si nota che, generalmente, i campioni 
analizzati presentano una chimica molto simile, senza sostanziali differenze sia tra i siti R3 
e WP301, sia tra i due cunei WP301G e WP301F di prima e seconda generazione, e il 
livello di loess (WP301A). Tra i valori più rappresentativi spiccano SiO2 (>70wt%) e 
Al2O3 (>10wt%) che costituiscono la quasi totalità dei sedimenti, seguiti da minori quantità 
di Fe2O3, CaO, Na2O e MgO. 
Sono riportati anche alcuni elementi in traccia ricavati sempre con la metodologia 
XRF, ma si è preferito analizzarli nuovamente con la strumentazione ICP-MS. 
 
 
Tab. 7.2 Tabelle degli elementi maggiori (sopra, in wt %) ed elementi in traccia  
(in ppm) relativi a ogni campione analizzato. 
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7.4 ICP-MS 
 
Le analisi ICP-MS riguardano sempre gli elementi in traccia nei campioni studiati 
espressi in ppm (Tab. 7.3). A differenza della tecnica XRF che comunque permette di 
quantizzare tali elementi, è stato possibile analizzarne ulteriori, sia elementi del blocco di 
transizione (per esempio Sc, V, Cr, Co, Ni, Cu, Zn… ecc) sia terre rare leggere (da La al 
Sm) e pesanti (dal Gd al Lu). 
Generalmente si può osservare una piccola discrepanza tra i valori ricavati dalle due 
metodologie diverse, e questo è imputabile sia a errori nella misurazione, sia alla diversa 
sensibilità delle apparecchiature utilizzate. Alcuni valori, invece, risultano piuttosto diversi 
(per esempio Zr), per questo si è deciso di prendere in considerazione i dati ricavati dalla 
metodologia ICP-MS sia per la sua maggiore sensibilità nella quantizzazione degli 
elementi, sia per una maggiore numero di elementi analizzabili. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Tab. 7.3 Tabelle degli elementi in traccia analizzati con la tecnica ICP-MS espressi in ppm. 
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7.5 XRPD 
 
I risultati della diffrazione di polveri dei vari campioni sono stati inseriti in un 
apposito programma (WinFit) che ha permesso la visualizzazione di diffrattogrammi utili 
all’identificazione delle fasi mineralogiche presenti. In questo paragrafo è stato riportato 
solamente un diffrattogramma complessivo per confrontare eventuali analogie o differenze 
tra i campioni (Fig. 7.11). Per i singoli diffrattogrammi e i relativi picchi d’intensità si 
rimanda agli Allegati 2-3-4. 
 
  
 
 
I vari diffrattogrammi si sovrapporrebbero uno sull’altro, per questo l’asse Y è stato 
volutamente dilatato in modo da differenziare le varie curve e notare come queste siano 
simili nell’andamento e nei relativi picchi sia maggiori sia minori: ciò è indice delle stesse 
fasi mineralogiche che verranno riconosciute dai loro caratteristici picchi a precisi valori di 
2θ e discusse nel capitolo successivo. 
 
 
R31A 
R31B 
WP301A 
WP301F 
WP301G 
Fig. 7.11 Diffrattogrammi dei vari campioni studiati. 
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7.6 Analisi granulometriche dei campioni R31A e R31B 
 
Per completezza sono state eseguite anche le analisi granulometriche relative ai 
campioni R31A e R31B in modo da confrontarle con quelle relative ai campioni WP301A, 
WP301G e WP301 F già effettuate (Ribolini et al., 2014). La divisione in classi 
granulometriche viene eseguita tramite una serie di appositi setacci disposti l’uno sull’altro 
a formare una pila e con aperture delle maglie decrescenti andando dall’alto verso il basso. 
Il campione viene prima pesato e quindi versato a partire dal setaccio posto in alto a maglia 
più larga. Dopo aver scosso la pila per diversi minuti, sono stati pesati i vari trattenuti 
parziali da ogni setaccio e organizzati in una tabella (Tab. 7.4). 
 
 
 
 
 
Tali valori sono stati trattati con un file Excel di calcolo chiamato GRADISTAT 
(Versione 8.0) (Blott, 2010) ) (Fig. 7.12). Una volta inseriti i dati e fatta partire la macro 
“Calculate Statistics”, viene restituita la curva granulometrica del sedimento correlata da 
un diagramma triangolare (in questo caso sand-clay-silt) e da una serie di parametri utili a 
caratterizzare il sedimento (Fig. 7.13 e 7.14) tra i quali, i più significativi, sono: 
 moda (misura più rappresentativa del diametro delle particelle); 
 deviazione standard (misura la cernita (sorting) o l’uniformità nella 
distribuzione del diametro delle particelle, ed è chiamata anche classazione);  
 asimmetria (misura l’asimmetria geometrica di una curva e ha un valore 
negativo quando questa è asimmetrica verso il campo delle classi più 
             R31A                                                  R31B 
Tab. 7.4 Peso (g) trattenuto da ogni setaccio. 
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grossolane, al contrario è positiva se la curva è geometricamente spostata 
verso il campo delle frazioni più fini); 
 curtosi (misura il valore ottenuto confrontando la cernita misurata in 
coincidenza delle estremità della curva di distribuzione rispetto alla cernita 
misurata sulla porzione centrale della stessa. Se la porzione centrale è 
meglio cernita rispetto alle estremità, la curva di frequenza risulta “ristretta” 
e viene detta leptocurtica mentre se le estremità della curva mostrano una 
migliore cernita del sedimento rispetto alla parte centrale, il risultato mostra 
una curva geometricamente più “svasata” che viene detta platicurtica). 
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Fig.  7.12 Interfaccia di GRADISTAT (Versione (8.0). 
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Fig. 7.13 Sedimento R31A. a) Analisi granulometrica; b) diametro medio, sorting, 
asimmetria e curtosi; c) diagramma triangolare classificativo sand-clay-silt. 
GRADISTAT (Versione 8.0) (Blott, 2010). 
b 
c 
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Fig. 7.14 Sedimento R31B. a) Analisi granulometrica; b) diametro medio, sorting, 
asimmetria e curtosi; c) diagramma triangolare classificativo sand-clay-silt. 
GRADISTAT (Versione 8.0) (Blott, 2010). 
c 
R31B 
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8. DISCUSSIONE 
 
I risultati delle analisi XRF per quanto riguarda gli elementi maggiori sono stati 
ricalcolati a 100 (escludendo quindi il parametro L.O.I.) e plottati in un diagramma 
triangolare utilizzando il programma Triplot. Ai vertici sono presenti i tre elementi presi in 
considerazione e, come già osservato nel precedente capitolo, si può vedere con facilità 
come la chimica di questi sia molto simile (Fig. 8.1) benché i campioni WP301 e R3 siano 
geograficamente distanti. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 SiO2 
Al2O3 MgO 
Fig. 8.1 Diagramma triangolare con ai vertici SiO2, Al2O3 e MgO (espressi in wt% e 
ricalcolati a 100) e legenda correlata (Triplot). Il quadrato in nero rappresenta la 
composizione media della crosta continentale superiore (Wedepohl, 1995) 
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Confrontando tali valori con quelli della crosta continentale superiore (Wedepohl, 
1995) si nota come i campioni siano arricchiti in SiO2 a causa del trasporto eolico che 
privilegia il selezionamento dei granuli di quarzo (essendo più resistenti) e impoveriti negli 
altri elementi maggiori, molto probabilmente anche a causa dei processi di alterazione 
avvenuti in situ (Tab. 8.1). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
La stessa somiglianza si riscontra anche nei valori degli elementi in traccia. Le 
Terre Rare (Rare Earth Elements, REE) sono state normalizzate alle condriti carboniose CI 
(McDonough & Sun, 1995) (Tab. 8.2) e ordinate dalle più incompatibili (Lantanio) alle 
meno incompatibili (Lutezio) in un diagramma multi-elementare (o spider diagram) (Fig. 
8.2a): ciò che si osserva nei vari campioni è la medesima abbondanza degli elementi e lo 
stesso pattern di arricchimento in terre rare leggere rispetto a quelle pesanti, caratteristico 
di rocce di crosta continentale superiore (Fig. 8.2b).  
  
 
 
 
Tab. 8.1 Confronto fra gli elementi maggiori dei campioni analizzati e i 
valori relativi alla crosta continentale superiore (Wedepohl, 1995), 
sempre espressi in wt%. 
Tab. 8.2 Tabella con i valori delle Terre Rare normalizzate alle condriti CI. 
Per la normalizzazione sono stati utilizzati i valori di McDonough & Sun (1995), 
espressi in ppm. 
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Fig. 8.2 a) Spider diagram relativo alle Terre Rare espresse in scala logaritmica;  
b) Spider diagram relativo alla composizione media della crosta continentale (White, 2013). 
L’anomalia di Eu è dovuta al fatto che tale elemento può accomodarsi nel reticolo cristallino 
del plagioclasio. 
 
R31B 
R31A 
WP301A 
WP301G 
WP301F 
 
a  
113
Un altro spider diagram (Fig 8.3) può essere costruito aggiungendo altri elementi 
incompatibili (espressi in ppm) quali Cs, Rb, Ba ecc. oltre alle Terre Rare già menzionate, 
e ordinati sempre secondo il loro grado di incompatibilità. Stavolta la normalizzazione è 
stata fatta rispetto al mantello primitivo (McDonough & Sun, 1995) (Tab. 8.3).  
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Tab. 8.3 Tabella con gli elementi normalizzati al mantello primitivo. 
Per la normalizzazione sono stati utilizzati i valori di (McDonough & Sun, 1995) 
espressi in ppm. 
Benché l’ittrio sia un membro del gruppo IIIB è stato inserito in quanto mostra un 
comportamento geochimico simile a quello delle Terre Rare pesanti.  
Fig 8.3 Spider diagram in scala logaritmica degli elementi presi in esame dove risulta ben 
evidente l’anomalia in Nb e Ta e, in generale l’impronta geochimica del magmatismo di 
arco. 
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Osservando la distribuzione degli elementi si può notare un pattern generalmente 
simile caratterizzato da un variabile arricchimento in Cs, Rb, Ba (elementi litofili a grande 
raggio ionico, Large Ion Lithophile Elements, LILE), Pb, Th, U rispetto ad altri elementi 
quali Nb, Ta, Zr, Hf (elementi ad alta forza di campo, High Field Strenght Elements, 
HFSE) comunemente osservato in magmi associati a zone di subduzione. Secondo 
D’Orazio et al., (2003) il contenuto degli elementi più incompatibili mostra una 
correlazione positiva con la quantità di SiO2. Per quanto non si possa supporre una 
correlazione simile, si può osservare che i campioni di Puerto Deseado hanno quantità 
maggiori di Cs, Rb ecc. in virtù del loro maggior contenuto in SiO2 (~75-76 wt%) rispetto 
a quelli lungo la Ruta Nacional 3 (~71-72 wt%): queste leggere differenze sono 
sicuramente interessanti, ma necessitano un maggior numero di campioni su un’area più 
vasta per valutarne il significato.  
Il contenuto di Sr, invece, decresce all’aumentare di SiO2 così come quello degli 
elementi di transizione (Sc, V, Cr, Co, Ni) (Fig. 8.4). 
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Fig 8.4 Correlazione negativa (espresse dalle linee di tendenza) fra il 
contenuto di silice (espresso in wt%) e le relative abbondanze (espresse in 
ppm) degli elementi di transizione. Dall’alto al basso sono rappresentati V, Cr, 
Ni, Sc e Co. 
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Per quando riguarda la mineralogia invece, analizzando il diffrattogramma è 
possibile risalire alle fasi mineralogiche sulla base dei picchi d’intensità. Dalla 
sovrapposizione dei cinque grafici precedentemente effettuata, si era costatata la presenza 
di medesimi picchi (con un’intensità variabile da campione a campione) per gli stessi 
valori 2θ, per questo è stato commentato solo un diffrattogramma a titolo di esempio 
generale (R31A).  
Per risalire ai valori 2θ è stato posizionato il cursore sul diffrattogramma (aperto 
con il programma WinFit) e successivamente confrontati con i relativi picchi di fasi 
mineralogiche schedate su American Mineralogist Crystal Structure Database: si è quindi 
dedotto che il quarzo è la fase principale di ogni campione, come ci si doveva aspettare 
(Fig. 8.5). Essendo infatti sedimenti di natura eolica si sono arricchiti nel minerale più 
resistente. Il picco di massima intensità si ha, appunto, in corrispondenza di 2θ = 26,683°, 
uno secondario a 2θ = 20,88° e altri a diversi valori di 2θ, come confermato dalle tabelle di 
confronto usate (Allegato 3). 
L’altra fase mineralogica riconosciuta con lo stesso criterio, ma in quantità minore, 
è l’albite (NaAlSi3O8) (Fig. 8.6) per la presenza del picco di massima intensità a 2θ = 
27,91° e altri compresi fra 20° < 2θ < 25°,  27° < 2θ < 31° e intorno a 2θ = 35° (Allegato 
4). A bassi valori di 2θ, invece, si notano una serie di picchi minori riconducibili in 
generale a fillosilicati di alterazione, non identificati nel dettaglio in questo lavoro anche se 
potrebbero meritare ulteriori approfondimenti. 
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Visti i valori degli elementi maggiori, l’andamento delle Terre Rare e di altri 
elementi in traccia, nonché delle fasi mineralogiche presenti, si potrebbe quindi supporre 
che i campioni WP301 ed R3 possano derivare, a scala generale, da una sorgente simile 
rintracciabile nella parte meridionale delle Ande.  
Cercando di andare più nel dettaglio, è stata posta attenzione su un modello 
proposto da Zárate e Blasi (1993) (per la provincia a sud di Buenos Aires) il quale prende 
27,970 
       36,601      39,523  40,341    42,496             45,831 
 
Fig. 8.5  Diffrattogramma con evidenziati i picchi maggiori del quarzo correlati al 
valore di 2θ. È riportato anche un ingrandimento dei picchi intorno a 2θ = 40°.  
Si veda l’Allegato 3 per la tabella. 
R31A 
 
Fig. 8.6  Diffrattogramma con evidenziati i picchi maggiori dell’albite.  
Si veda l’Allegato 4 per la tabella. 
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in considerazione i grandi sistemi fluviali originatisi dal progressivo scioglimento delle 
morene del sistema andino, conseguenti l’Ultimo Massimo Glaciale, che hanno promosso 
il trasporto di ingenti quantità di sedimenti riversatisi col passare del tempo lungo la parte 
atlantica della Patagonia (Fig. 8.7) e che potrebbero essere state l’origine dei depositi di 
loess di questa regione. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 8.7 Tentativo di ricostruzione paleoambientale (Zárate & Blasi, 1993). 
Fig. 8.8 Principali fiumi del 
territorio patagonico identificati 
dalle loro sigle: 
RCOL: Colorado River 
RNEG: Negro River 
RCHU: Chubut River 
RDES: Deseado River 
RCHI: Chico River 
RSAN: S. Cruz River 
RCOY: Coyle River 
RGAL: Gallegos River 
(Gaiero et al., 2003). 
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Partendo dal presupposto che ogni fiume trae origine da una determinata porzione 
delle Ande (Fig 8.8) e quindi possiede una propria composizione chimica (derivante 
dall’erosione delle rocce nel bacino di drenaggio), si è tentato di discriminare la sorgente 
dei campioni studiati confrontando eventuali analogie fra i dati chimici dei cunei e dati di 
letteratura riguardanti la chimica dei sedimenti fluviali. 
Si è riscontrata una blanda somiglianza tra i valori relativi ai campioni WP301 e il 
Río Deseado, il cui bacino di drenaggio potrebbe essere ipotizzato come zona sorgente, più 
problematica è stata quella relativa ai campioni R31A e R1B (Fig. 8.9). 
 
 
 
 
 
Tenendo conto delle incertezze dei dati consultati e di quelli analizzati non si è 
notata una corrispondenza soddisfacente e ciò è imputabile alla carenza di campioni avuti a 
disposizione che non ha permesso di verificare l’ipotesi proposta, ma anche al fatto che tali 
elementi in traccia possano verosimilmente essere stati lisciviati a causa di fenomeni di 
alterazione superficiale in quanto la loro concentrazione risulta molto spesso inferiore a 
quella dei rispettivi sedimenti fluviali. 
 
 
 
 
 
Fig. 8.9 Confronto fra gli elementi in traccia analizzati (espressi in ppm) e 
quelli dei sedimenti fluviali del Río Deseado, S. Cruz e Chico, estratti da 
Gaiero et al., 2003) (si veda Allegato 5). 
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Dopo aver discusso sulla chimica e speculato sulla possibile sorgente dei sand 
wedges, l’attenzione si è concentrata sulle loro caratteristiche dai risultati forniti delle 
analisi granulometriche. Nel caso dei campioni di Puerto Deseado, i valori indicano che il 
riempimento dei cunei è formato da una sabbia fine con dimensione di 125-200 μm, 
corrispondenti a 2-3ϕ (con ϕ = - log2(mm)) e moderatamente sortita. Tale valore è 
pressoché simile (σWP301G = 0.775, σWP301F = 0.605) mentre per il livello di loess è più alto 
(σWP301A = 1.039) e ciò implica un sedimento poco sortito che potrebbe essere dovuto 
all’aggiunta di materiale colluviale relativamente più grossolano dalle zone limitrofe il 
quale, non avendo subito lo stesso selezionamento di quello di origine eolica dei cunei, fa 
aumentare il valore del sorting.  
Se si prende in considerazione i campioni R31A e R31B posti più a sud si nota che 
tali sedimenti sono poco sortiti (σ > 1) e ciò fa supporre, come ipotizzato per il livello di 
loess WP301A, un minor trasporto subito dai vari granuli del sedimento oppure l’aggiunta 
di materiale da zone limitrofe. 
In ogni caso le microtessiture osservate al SEM sulle particelle di quarzo hanno 
confermato l’origine eolica di tutti i campioni analizzati. Il parametro più indicativo è 
senz’altro la forma arrotondata dei costituenti il sedimento, siano essi particelle di quarzo o 
di altra natura. Questa caratteristica è principalmente in relazione alle modalità di trasporto, 
distanza percorsa, tempo e alla taglia della particella (Goudie & Watson, 1981; Kleesment, 
2009; Costa et al., 2013).  
L’arrotondamento osservato è comunemente associato alla dinamica eolica. Il vento 
e la sua capacità di trasportare a grande distanza particelle solide di opportuna 
granulometria riveste un ruolo importante nelle regioni aride, specialmente in territorio 
patagonico dove le già citate correnti provenienti da ovest sono molto intense e 
promuovono un ingente trasporto eolico. Questo avviene generalmente in sospensione e 
per saltazione (Fig. 8.10); minore importanza riveste il trasporto per rotolamento e per 
reptazione, a causa della spinta in avanti dovuta agli urti con altre particelle (Castiglioni, 
1989). 
Oltre che dal modo con cui agisce il vento, queste modalità dipendono dal peso e 
dalla forma delle particelle, nonché dalle dimensioni. In prima approssimazione si può dire 
che particelle finissime come polveri o ceneri vulcaniche vengono trasportate in 
sospensione fino a grandi distanze mentre particelle di dimensioni maggiori (sabbia a 
granulometria fine/media) si spostano per saltazione non molto lontano dalla superficie. 
Elementi più grossolani (ghiaia fine, per esempio) compiono di solito percorsi molto brevi 
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e non si trovano comunemente nei depositi eolici: per questo il vento ha la caratteristica di 
essere un agente di trasporto selettivo.  
La sua velocità viene modificata e/o frenata in prossimità del suolo per fenomeni di 
attrito e turbolenze, o a causa della vegetazione: in questo caso la presenza di copertura 
vegetale, specialmente steppica delle mesetas patagoniche (piccoli cespugli, arbusti, ecc.) 
tende a ridurre l’azione del vento e a far depositare le particelle in carico (Castiglioni, 
1989). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Anche altre microtessiture di natura meccanica sono state osservate sulle particelle 
e risultano anche loro coerenti con un trasporto eolico, al quale si sovrappongono strutture 
prettamente tipiche di un ambiente glaciale:  
 Fratture concoidi: da leggermente curve fino a forme a disco (Krinsley & 
Funnell, 1965; Krinsley & Donahue, 1968; Margolis & Krinsley, 1974) si 
formano per impatti contro il suolo o collisioni tra singoli granuli quando 
l’onda di pressione che si produce, si propaga attraverso il reticolo cristallino 
(Kragelskii, 1965; Margolis & Krinsley, 1974). La dimensione riflette l’energia 
associata alla loro formazione (Higgs, 1979; Mahaney, 2002): nel caso di 
trasporto eolico sono in genere più piccole di 10 μm (Krinsly & Donahue, 
1968) mentre quelle osservate sono maggiori, imputabili quindi a una dinamica 
glaciale (Vos et al., 2014). Associate alle fratture possono essere presenti delle 
piccole incisioni (arcuate and straight steps) lineari o arcuate (Moral Cardona 
et al., 1997) formatesi a causa di impatti o pressioni, quando il piano di frattura 
concoidale interseca i piani di clivaggio del cristallo di quarzo. 
Fig. 8.10 Vari movimenti delle particelle durante il trasporto eolico evidenziati dalle frecce 
nere. La freccia azzurra indica la direzione del vento. In altezza è riportata una scala 
approssimativa delle altezze raggiunte (in cm) (www.brelingerberge.de). 
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 Graded arcs: serie di archi concentrici prodotti, similmente alle fratture 
concoidi, per violente pressioni o shock e in genere ricoprono meno del 5% 
della superficie dei granuli. Le Ribault (1977) le descrive come “cupules de 
choc” e questo vuol stare a significare che la loro origine non è solo relativa 
agli ambienti glaciali, ma anche in ambiente eolico dove avvengono forti 
collisioni tra i granuli. 
 Bulbous edges: parti più prominenti dalla forma arrotondata dovute alla 
rotazione del singolo granulo durante i processi di saltazione, caratteristiche 
diagnostiche del trasporto eolico (Mahaney, 2002). 
 Parallel striations: strie parallele tra loro causate da granuli con spigoli 
pronunciati e angolosi, collegate inequivocabilmente a un ambiente glaciale 
(Krinsley & Donahue, 1968). 
 Percussion marks: molteplici incisioni sulla superficie del granulo riconducibili 
a collisioni fra granuli durante il trasporto eolico (saltazione e/o rotolamento) 
(Campbell, 1963) visibili in particelle di medie dimensioni che posso ricoprire 
dal 10% al 40% della superficie del granulo. Le particelle più piccole, invece, 
non presentano tali strutture in quando sono trasportate in sospensione. 
 
Le datazioni OSL e al radiocarbonio indicano condizioni di terreno gelato nella 
Patagonia centrale tra 30 e 15 ka BP. In particolare, la presenza di crosta carbonatica 
pedogenetica (caliche), rinvenuta per l’appunto nel profilo analizzato di Puerto Deseado, 
testimonia un ambiente molto arido e, probabilmente, perennemente congelato 
(permafrost) (del Valle & Beltramone, 1987; Vogt & del Valle, 1994). La formazione dei 
sand wedges è quindi collocabile in un periodo successivo all’Ultimo Massimo Glaciale e 
compreso tra 14-15 ka (Fig. 8.11). Proxy oceanici e terrestri per quanto riguarda l’emisfero 
meridionale indicano proprio un periodo caratterizzato da temperature più rigide e 
pronunciata aridità (Antartic Cold Reversal, ACR) in un intervallo fra 12.5-15 ka BP, 
dimostrato dall’espansione dei ghiacciai (Kaplan et al., 2011; García et al., 2012), 
essiccamento dei laghi (i.e. Lago Cardiel) (Stine & Stine, 1990) e dalla presenza di un 
ambiente con caratteristiche di tundra (Markgraf & Huber, 2010). 
L’ambiente patagonico sia costiero che più interno (anche a chilometri di distanza) 
ha così reagito all’abbassamento di temperature e pronunciata aridità con scarsa 
vegetazione, limitata persistenza della copertura nevosa annuale e una temperatura media 
annuale almeno di 10°C inferiore a quella odierna che hanno così permesso la formazione 
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di fratture termiche riempitesi successivamente dall’azione del vento (Ribolini et al., 
2014). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 8.11 Informazioni paleoclimatiche patagoniche conseguenti l’ultimo massimo glaciale 
relative alla temperatura superficiale del mare (SST = Sea Surface Teamperature) ricavata dai dati 
nei siti ODP 1233 e MD07-3128 dell’Oceano Pacifico e basate sull’alkenone I sand wedges 
studiati sono indicati con il triangolo rosso (GW = Ground Wedges). Sotto, l’andamento delle 
temperature antartiche (EDC) (Jouzel et al., 2007) nella scala temporale di Lemieux-Dudon 
(Lemieux-Dudon et al., 2010) e cambiamento della frazione isotopica dell’idrogeno (deuterio) 
misurato nel sito EPICA Dome C (Antartide) (Stenni et al., 2004).  
I puntini blu, con i relativi segmenti di incertezza, indicano l’età di avanzata di ghiacciai. 
LP: Lago Pueyrredon (Hein et al., 2010); LBA: Lago Buenos Aires (Hein et al., 2010; TP: Torres 
del Paine (Fogwill & Kubick, 2005; Moreno et al., 2009; García et al., 2012); NPI: North 
Patagonian Icefield (a ovest del Lago Buenos Aires) (Glasser et al., 2012).  
Età calcolate con lo schema tempo-dipendente Dunai (Putnam et al., 2010). YD = Younger Dryas, 
ACR = Antartic Cold Reversal. Nella mappa: SJG = Golfo di San Jorge, PD = Puerto Deseado; 
LC = Lago Cardiel. (Ribolini et al., 2014) 
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La presenza di tessiture riconducibili sia a un ambiente glaciale che caratteristiche 
del trasporto eolico permette di presupporre la presenza di depositi glaciali che bordavano 
il sistema andino dovuti all’ultimo massimo glaciale (Fig. 8.12a). 
Una volta iniziato la degradazione di tali sistemi glaciali (Fig. 8.12b) da 17900 – 
17700 cal yr BP (Miranda et al., 2013), è possibile supporre che i sedimenti in essi 
contenuti siano stati presi in carico dal vento e trasportati verso la costa atlantica. Si 
sottolinea che, benché i venti attuali siano intensi tutt’oggi, modelli di circolazione 
atmosferica hanno stimato che la forza di tali correnti fosse maggiore durante l’Ultimo 
Massimo Glaciale (Lunt & Valdes, 2001) e questo è il motivo per cui nella parte orientale 
della Patagonia è presente una grande quantità di sedimenti di origine eolica.  
Come accennato poco fa, il periodo post-glaciale è stato interrotto tra 11700 e 
15500 yr BP (Antarctic Cold Reversal, invocato per la formazione delle strutture a cuneo) 
da temperature più rigide che hanno promosso un’ulteriore avanzata glaciale, come 
rappresentato dallo stage E, caratterizzato dalla presenza di tre calotte glaciali (Fig. 8.12c) 
chiamate North Patagonian Icefield (NPI), South Patagonian Icefield (SPI) e Cordillera 
Darwin Icefield (CDI) più a sud.  
  
 
 
 
 
 
Fig. 8.12 Ricostruzione dei ghiacciai basata su evidenze di terreno in cinque bacini glaciali fra 
47° e 54°S. (Sugden et al., 2009). 
Stage B & C = 27790 & 23590 yr BP, Last Glacial Maximum (LGM) (Clapperton, 1993) 
mentre Sugden et al, (2009) suggerisce un’età di 23100 - 25,600 & 20400 - 21700 yr BP 
rispettivamente; 
Stage D = 17700 yr BP;  Stage E = 11700 – 15500 yr BP, Antarctic Cold Reversal (ACR).  
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Le microtessiture di natura chimica, invece, testimoniano reazioni di dissoluzione 
avvenute per processi pedogenetici: esempi sono i già citati solution pits e le forme di 
alterazione e precipitazione secondaria, tutte caratteristiche di una fase di stasi, ovvero di 
un ambiente dominato dai processi di alterazione rispetto a quelli di deflazione eolica e 
deposizione (Higgs, 1979). 
In particolare, dall’aspetto dei granuli di quarzo dei campioni WP301F e dalle 
analisi chimiche di punti sia interni a determinate zone alterate che in parti non alterate, si 
ipotizza che le particelle siano state interessate da una precipitazione di silice amorfa post- 
ACR. Questa sottile pellicola ha inglobato anche altri elementi, come evidenziato dai 
valori di sodio, magnesio, alluminio (trasportati anch’essi verso il basso durante i processi 
di lisciviazione) rispetto alla parte più interna del granulo caratterizzata da valori di SiO2 
più elevati e contenuti minori degli altri elementi.  
Per silice pedogenica si intende quella precipitata lungo il profilo di un suolo che 
può prendere la forma di opale-A, opale-CT o quarzo microcristallino. La silice 
opalescente, che varia da amorfa a poco cristallina, è la forma più comune di silice 
pedogenica e si forma in clima aridi e semiaridi dove c’è un’adeguata precipitazione tale 
da mobilizzare la silice, ma non troppa da allontanarla dal profilo. Nelle forme più 
avanzate riesce a cementare il fabric del suolo formando un orizzonte chiamato duripan.  
La silice pedogenica deriva sia dal weathering e idrolisi di minerali silicatici 
primari i quali rilasciano lentamente silice in soluzione come acido silicico, sia dal 
weathering di silice amorfa primaria quali vetri vulcanici e silice biogenica (e.g diatomee). 
I fattori che controllano la dissoluzione di silice includono il pH del suolo, la presenza di 
materia organica, la taglia delle particelle e il loro eventuale rivestimento (Rattan Lal, 
Encyclopedia of Soil Science, Second Edition, Volume 2, 2006). 
La solubilità della silice è moderata nell’intervallo di pH di molti suoli, ma è 
particolarmente alta a valori ≥ 9, così come la materia organica ne favorisce la 
dissoluzione. Condizioni favorevoli alla precipitazione di silice includono pH inferiori a 7 
(fig. 8.13). 
Tale fenomeno è stato osservato in maniera marcata nel campione proveniente dal 
cuneo di seconda generazione (WP301F), ovvero quello più vicino alla superficie, e questo 
è interpretabile nell’ottica dei processi di weathering e alterazione che hanno interessato 
maggiormente le zone più superficiali del profilo, inoltre è quello che possiede il contenuto 
maggiore di SiO2, forse anche a causa della deposizione di queste patine amorfe. Nel 
livello di loess (WP301A) e nel cuneo di prima generazione (WP301G) questi processi 
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sono meno visibili, se non quasi assenti. Nel sito R3, invece, sono stati osservati i suddetti 
processi di alterazione e deposizione secondaria di silice amorfa, anche se in misura 
minore. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Le particelle di cenere vetrosa (shards) nei campioni WP301G e WP301F di Puerto 
Deseado testimoniano la presenza di forti venti da ovest verso est (South Western Wind 
atmospheric current) che, durante il periodo ACR ha promosso il trasporto di sedimenti per 
distanze molto lunghe (più di 650 km). Queste derivano dalla frammentazione delle pareti 
delle bolle che si sono formate durante l’espansione dei gas. Tra le loro forme 
caratteristiche sono state riconosciute quelle cuspidate (cuspidate shards) (Fig. 7.9 del 
precedente capitolo), ovvero frammenti di bolle con la tipica forma a Y in sezione, 
derivanti dalla parte in comune, e più resistente, di tre bolle frantumate, e frammenti 
pomicei con piccole strutture vescicolari sparse (pumice shards) dalla forma allungata o 
rotondeggiante: tali caratteristiche indicano eruzioni di tipo esplosivo, caratteristiche 
peraltro dei vulcani andini, con un alto indice di frammentazione e dispersione dovuto alla 
presenza di magmi relativamente acidi (Scandone, 2004). 
Alcune tessiture indicano processi di shattering che potrebbero essere correlati 
all’interazione fra il magma e una copertura ghiacciata: in questo modo il rapido 
raffreddamento ha inibito lo sviluppo di vescicole e causato fratture dovute a contrazioni 
termiche (Ribolini et al., 2014). Le analisi chimiche dei vetri sono state plottate su un 
Fig. 8.13 Solubilità della silice amorfa in funzione del pH a differenti 
temperature (Brinker & Scherer, 1990). 
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diagramma TAS (Total Alkali-Silica) per stabilirne la composizione e cercare di risalire al 
centro eruttivo (Fig. 8.14). 
 
 
 
 
 
 
L’identificazione del vulcano che, con la sua eruzione esplosiva, ha prodotto i 
vetri analizzati deve essere concorde con l’età dei sand wedge osservati nei quali sono 
contenuti, e inoltre devono esserci riscontri sulla composizione dei prodotti e sulla sua 
posizione geografica. 
Tenendo conto delle coordinate del sito WP301, la ricerca è limitata agli apparati 
vulcanici della SSVZ (Melimoyu, Mentolat, Cay, Maca e Cerro Hudson) che hanno avuto 
importanti eruzioni nel periodo di formazione dei cunei. Il livello di loess datato 14-15 ka 
BP (dove si imposta anche il cuneo di prima generazione) costituisce come una sorta di 
linea spartiacque tra i due cunei in quanto, essendo valido il principio di sovrapposizione, 
quello sottostante dovrebbe essere più vecchio della suddetta data.  
Tra le eruzioni che sono state passate in rassegna, l’attenzione si è concentrata sul 
vulcano Hudson e, in particolare, sulla sua grande eruzione, denominata Ho, avvenuta tra 
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Fig. 8.14 Diagramma TAS (Total Alkali-Silica, in wt%) che mostra la composizione dei 
vetri osservati nei sand wedges. In blu sono indicati i vetri del cuneo di seconda 
generazione (WP301F), in rosso quelli di prima generazione (WP301G). 
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17300 e 17440 cal yr BP. Si tratta della più grande eruzione post-glaciale documentata fra 
tutti i vulcani appartenenti alle Ande del Sud e, molto probabilmente, responsabile della 
formazione della caldera tutt’oggi visibile (Weller et al., 2014).  
La caratteristica emersa dallo studio dei depositi di tale eruzione è una 
configurazione bimodale, con una parte a composizione basaltico-trachiandesitica e vetri 
tra 55 e 59 wt.% SiO2 e l’altra con prodotti più evoluti fino a trachidaciti e vetri con 66 
wt.% SiO2. Ciò è analogo anche alla più recente eruzione H3 (1991 AD), seppur con un 
rapporto diverso fra le due porzioni e non si osserva nella H1 e H2, di composizione 
trachiandesitica e trachidacitica rispettivamente (Weller et al., 2014) (Fig. 8.15). (NB: i 
vetri a composizione riolitica saranno presi in considerazione successivamente). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Confrontando i due diagrammi non si può non notare la simile disposizione 
bimodale di composizione e lo stesso gap composizionale per quanto riguarda i valori in 
peso percentuale della silice. Ciò che bisogna mettere in evidenza è un relativo 
abbassamento del valore degli alkali (Na2O e K2O) nei vetri studiati dovuti, molto 
probabilmente, ai fenomeni di alterazione dei prodotti sopramenzionati benché le analisi 
chimiche siano state comunque eseguite su parti in apparenza non alterate. Tale perdita in 
Fig. 8.15 Diagramma TAS modificato da Irvine e Baragaar (1971) che mostra il 
range composizionale dei tefra vetrosi dell’Hudson. Quelli cerchiati in rosso sono 
relativi all’eruzione Ho mentre le croci si riferiscono alle altre eruzioni, ovvero 
H1, H2, H3 1991 (Futa & Stern, 1988; Naranjo & Stern, 1998; Gutiérrez et al., 
2005; Kratzmann et al., 2009, 2010). 
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alkali è molto comune durante l’alterazione dei vetri vulcanici (Ericson et al., 1976) ed è 
riscontrabile soprattutto per quelli più poveri in silice. Anche la taglia è un fattore 
importante: la diminuzione di sodio e potassio sarebbe più pronunciata quanto più piccole 
sono le dimensioni dei tefra osservati (10-20 μm nel nostro caso) (Kilian et al., 2003). 
Si possono accostare anche altri diagrammi relativi a TiO2 e CaO, MgO e notare 
come i campioni studiati rientrino abbastanza bene nei campi specifici del vulcano Hudson 
(Fig. 8.16). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 8.16 Diagrammi di Harker con gli elementi maggiori (TiO2, MgO e CaO, espressi in wt%) 
in funzione della silice dove è rappresentata la chimica dei prodotti emessi dal Cay, Maca e 
Bahia Pérez e la parte relativa all’Hudson (D’Orazio et al., 2003) nella quale sono stati plottati 
i vetri analizzati in questa tesi. I punti rossi rappresentano i vetri nel cuneo di prima 
generazione mentre quelli blu sono relativi a quello di seconda generazione. 
      50           55           60           65      SiO2 (wt)% 
    50          55           60           65    SiO2 (wt%)        50            55           60           65   SiO2 (wt) 
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Il trend di variazione dei prodotti dell’Hudson si sovrappone, a volte, a quello di 
altri vulcani della SSVZ (Mentolat, Maca e Cay), ma si possono riscontrare alcune 
caratteristiche tipiche dell’Hudson tra cui un alto contenuto in TiO2, FeOtot, Na2O, K2O ed 
un minor contenuto di CaO e MgO tenendo costante il valore di SiO2 mentre il contenuto 
di Al2O3 è poco variabile (15-17 wt%)  (Futa & Stern, 1988; Stern, 1991; 2008; López-
Escobar et al., 1993; Naranjo & Stern, 1998; D’Orazio et al., 2003; Gutiérrez et al., 2005; 
Kratzmann et al., 2009, 2010). 
Ciò che è importante sottolineare è che tali vetri riconducibili, quindi, all’eruzione 
Ho non sono solo stati identificati solo nel cuneo di prima generazione, ma anche in quello 
di seconda generazione, e questo potrebbe significare che la direzione del vento non è 
sostanzialmente cambiata e che ha comunque interessato i depositi della suddetta eruzione 
(Fig. 8.17).   
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Ciò che bisogna evidenziare è anche la presenza di vetri con un alto contenuto in 
silice (composizione riolitica) in entrambe le generazioni di cunei non riconducibili 
all’Hudson. Tale composizione è caratteristica solo di un numero ristretto di centri 
vulcanici tra cui il vulcano Chaitén anche se non si sono trovati riscontri in letteratura in 
Fig. 8.17 Isopache di 50 e 10 cm dell’eruzione Ho. Si nota la 
dispersione dei prodotti verso nordest (Weller et al., 2014) 
130
quanto l’eruzione più antica risulta essere quella datata a 9400 cal yr BP  (Naranjo & Stern, 
2004), per cui si ipotizza l’esistenza di eruzioni più vecchie non ancora identificate. 
Per quanto riguarda, invece, i campioni R31A e R31B, l’assenza di vetri vulcanici 
potrebbe inizialmente suggerire che, nel periodo di formazione dei cunei,  non si siano 
verificate eruzioni nella AVZ (che sarebbe la parte vulcanica potenzialmente sottovento 
dei sand wedges a questa latitudine). Consultando dati di letteratura, si è costatato invece 
che l’unico vulcano che ha fatto eruzione è il Reclús (14900 cal yr BP, R1) (Haberzettl et 
al. 2009), la cui dispersione dei prodotto è verso sudest (Fig. 8.18). 
 
 
 
Ciò potrebbe significare che i venti occidentali abbiano comunque agito sui depositi 
dell’eruzione, ma che non siano stati rinvenuti nei campioni analizzati a causa, per 
esempio, della morfologia locale. In ogni caso è comunque necessario un numero maggiore 
di campioni più a sud di 51°S per confermare tale ipotesi. L’altra considerazione che si può 
fare è questi sand wedges, attribuiti a 14-15 ka BP non contengano vetri in quanto più 
vecchi dell’eruzione stessa. 
Fig. 8.18 Dispersione dei prodotti dei centri vulcanici della zona vulcanica australe (AVZ). 
Le linee colorate indicano un deposito ≥ 10 cm (Fontijn et al., 2014). 
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9. CONCLUSIONI  
 
Il lavoro svolto ha avuto come scopo lo studio geochimico di sand wedges tardo 
pleistocenici impostatisi su sedimenti continentali della Patagonia centrale nei pressi 
dell’area di Puerto Deseado (sito WP301, Lat. 47°45'03''S, Long. 65°54'54''W, 19 m s.l.m., 
campioni WP301A, WP301F e WP301G) e lungo la Ruta Nacional 3 (sito R3, Lat. 
51°16'06''S; Long. 69°31'67''W, 113 m s.l.m., campioni R31A e R31B). Riempiti da una 
sabbia a granulometria fine, appaiono come strutture di varia dimensione (60-80 a 120 cm 
e larghezze di circa 30 cm) e forme (sia a imbuto sia con la tipica forma a cuneo) con 
terminazioni a V oppure curve e bordi laterali quasi rettilinei o più irregolari. 
Dalle analisi XRF si può affermare che la chimica degli elementi maggiori sia 
molto simile, senza sostanziali differenze composizionale tra i siti WP301 e R3. I contenuti 
SiO2 (>70 wt%) e di Al2O3 (11-13 wt%) costituiscono la quasi totalità del sedimento, 
seguiti da minori quantità di Fe2O3 (3-5 wt%), Na2O e CaO (2-3 wt%), e K2O (1-2 wt%). 
La loro composizione è stata successivamente confrontata con quella della crosta 
continentale superiore (Wedepohl, 1995) e si è potuto concludere che l’arricchimento in 
SiO2 riscontrabile nei campioni analizzati sia imputabile al trasporto eolico subito dal 
sedimento il quale privilegia il selezionamento dei granuli di quarzo (essendo più 
resistenti). Gli altri elementi maggiori quali Na2O, MgO, Al2O3, K2O e CaO risultano 
invece impoveriti rispetto ai valori medi di crosta continentale superiore, molto 
probabilmente a causa dei processi di alterazione e lisciviazione avvenuti in situ. 
La stessa somiglianza fra i campioni si riscontra anche attraverso lo studio degli 
elementi in traccia, in particolare delle Terre Rare, normalizzate rispetto alle condriti CI 
(McDonough & Sun, 1995) e ordinate in appositi spider diagram dalle più incompatibili 
alle meno incompatibili dove si nota un arricchimento in Terre Rare Leggere rispetto a 
quelle Pesanti che è, appunto, caratteristico di rocce di crosta continentale superiore. Un 
ulteriore spider diagram ha permesso, infine, di evidenziare l’anomalia negativa in Ta e 
Nb, comunemente osservata in magmi associati a zone di subduzione. 
Anche le analisi XRD hanno confermato una generale similitudine fra i campioni, 
ben visibile dalla corrispondenza dei vari picchi a diversi valori di 2θ. Ciò ha permesso di 
identificare le fasi mineralogiche principali comparando i valori dei picchi riscontrati con 
quelli di fasi già catalogate sul database American Mineralogist Crystal Structure: il 
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confronto ha permesso così di stabilire che la fase principale fosse il quarzo, come ci si 
doveva aspettare a causa della natura eolica dei sedimenti.  
È stata riconosciuta, in misura minore, una fase silicatica albitica (anche se in 
misura minore), e una serie di picchi minori associati in generale a fillosilicati di 
alterazione non identificati nel dettaglio in questo lavoro, ma che meriterebbero ulteriori 
approfondimenti. 
Ciò che distingue i campioni è un diverso valore del parametro σ (sorting) il quale 
identifica il grado di selezionamento di un deposito. Tale valore è pressoché simile 
(σWP301G = 0.775, σWP301F = 0.605) per i cunei di Puerto Deseado (WP301) facendoli 
ricadere nella classe dei sedimenti “moderatamente sortiti”; quelli relativi affioramento 
lungo la Ruta Nacional 3 (R31A e R31B) presentano invece un valore più alto (σ>1), per 
questo sono stati classificati come “poco sortiti”: ciò potrebbe essere dovuto all’aggiunta di 
materiale colluviale relativamente più grossolano dalle zone limitrofe il quale, non avendo 
subito lo stesso selezionamento, fa aumentare il valore del sorting, oppure si può supporre 
un minor trasporto dei vari granuli rispetto ai campioni di Puerto Deseado. 
In ogni caso il grado di arrotondamento e le microtessiture di natura meccanica 
riscontrate sui granuli di quarzo e imputabili a collisioni e impatti durante il trasporto, 
hanno confermato l’origine eolica dei sedimenti, sostanzialmente per reptazione, saltazione 
oppure in sospensione per le particelle più fini. La presenza, inoltre, di strie parallele 
riconducibili alla dinamica glaciale, fa supporre che, originariamente tali sedimenti 
facessero parte di depositi glaciali che bordavano il sistema andino e dovuti all’ultimo 
massimo glaciale: una volta iniziato la degradazione dei sistemi glaciali da 17900 – 17700 
cal yr BP (Miranda et al., 2013), è possibile che i sedimenti siano stati presi in carico dal 
vento e trasportati verso la costa atlantica. Ciò è possibile grazie alla forza di tali correnti: 
benché siano intense tutt’oggi, modelli di circolazione atmosferica hanno stimato che la 
loro forza fosse maggiore durante l’Ultimo Massimo Glaciale (Lunt & Valdes, 2001) e 
questo può essere il motivo per cui nella parte orientale della Patagonia è stata rinvenuta 
una grande quantità di sedimenti di origine eolica. 
Per cercare di circoscrivere la zona sorgente del materiale eolico è stato preso in 
considerazione i grandi sistemi fluviali originatisi dal progressivo scioglimento delle 
morene del sistema andino conseguenti l’Ultimo Massimo Glaciale. Partendo dal 
presupposto che ogni fiume trae origine da una determinata porzione delle Ande e quindi 
possiede una propria composizione chimica dovuta all’erosione delle rocce nel bacino di 
drenaggio, si è tentato di discriminare la sorgente dei campioni studiati confrontando 
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eventuali analogie fra i dati chimici dei cunei e dati di letteratura riguardanti la chimica dei 
sedimenti fluviali. 
Tenendo conto delle incertezze dei dati consultati e di quelli analizzati non si è 
notata una corrispondenza soddisfacente e ciò è imputabile alla carenza di campioni avuti a 
disposizione che non ha permesso di verificare l’ipotesi proposta, ma anche al fatto che tali 
elementi in traccia possano verosimilmente essere stati lisciviati a causa di fenomeni di 
alterazione superficiale in quanto la loro concentrazione risulta molto spesso inferiore a 
quella dei rispettivi sedimenti fluviali. In ogni caso è stato proposto un metodo che potrà 
essere verificato avendo analisi chimiche di ulteriori sand wedges. 
L’età del livello di loess (WP301A) sul quale si imposta il cuneo di prima 
generazione risulta, da datazioni OSL, essere di 14-15 ka BP, età che è stata preso come 
periodo di formazione sia per i cunei di prima e seconda generazione di Puerto Deseado 
che per quelli lungo la Ruta Nacional 3 (N.B: è importante mettere in evidenza che, in 
mancanza di ulteriori datazioni, l’attribuzione della stessa età potrebbe essere fonte di 
errori). Dato che tali strutture si formano in condizioni di bassa temperatura, la loro 
formazione è stata messa in relazione a un evento più freddo (Antarctic Cold Reversal, 
ACR, 12-15 ka BP) conseguente l’Ultimo Massimo Glaciale, caratterizzato da temperature 
più rigide, notevole aridità ed espansione di ghiacciai. 
Le microstrutture di natura chimica, invece, testimoniano reazioni di dissoluzione e 
precipitazione secondaria, tutte caratteristiche di un ambiente dominato dai processi di 
alterazione rispetto a quelli di deflazione eolica e deposizione. In particolare, la silice 
pedogenica che è stata rinvenuta attorno ai granuli di quarzo è stata messa in relazione sia 
al weathering e idrolisi di minerali silicatici primari (per esempio l’albite), sia 
dall’alterazione di silice amorfa dovuta alla presenza di frammenti di vetri vulcanici. 
Questi hanno rafforzato nuovamente il ruolo fondamentale dei venti occidentali presenti 
nel territorio patagonico e messo in evidenza eruzioni esplosive avvenute dopo l’Ultimo 
Massimo Glaciale nella parte meridionale del sistema andino.  La loro tessitura alterata e 
forma irregolare è stata messa in relazione con i suddetti processi di alterazione avvenuti 
dopo la deposizione del sedimento mentre altre particolari microstrutture quali fratture 
termiche sono state ricondotte a processi di shattering che potrebbero essere correlati 
all’interazione fra il magma e una copertura ghiacciata. 
Dalle analisi chimiche effettuate sui presenti vetri vulcanici si è potuto ricondurli 
all’eruzione Ho del vulcano Hudson (17300 e 17440 cal yr BP) in base alla caratteristica 
composizione bimodale dei prodotti e dal gap composizionale in SiO2 fra la parte più 
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basica e quella un po’ più acida. Ciò è stato avvalorato dai valori di altri elementi quali 
TiO2, Mgo e CaO i quali rientrano abbastanza bene nel campo relativo all’Hudson. 
L’abbassamento per quanto riguarda il valore degli alcali è stato messo in relazione ai 
processi di alterazione subiti dai campioni in quanto i  vetri dell’eruzione Ho utilizzati 
come riferimento sono stati rinvenuti in carote lacustri e, quindi, derivanti da un ambiente 
più protetto rispetto ai fenomeni di weathering caratteristici dell’ambiente superficiale.  
È stata riconosciuta anche una parte riolitica non imputabile al vulcano Hudson e, 
dato che i centri con composizione riolitica non sono frequenti, è stato ipotizzato come 
sorgente il vulcano Chaitén, anche ciò non ha avuto riscontri in letteratura in quanto non 
sono documentate eruzione più antiche di 9400 yr BP.  
Per quanto riguarda i siti R3, l’assenza di vetri vulcanici può suggerire che nel 
periodo di formazione dei cunei non ci siano state eruzioni nella AVZ, che sarebbe la zona 
potenzialmente sottovento per i cunei considerati. Dati di letteratura, invece, indicano 
l’eruzione R1 del vulcano Reclus a 14900 yr BP (proprio nel periodo di formazione dei 
cunei) e con una dispersione dei prodotti verso sud-est: ciò potrebbe significare che i venti 
occidentali abbiano comunque agito sui depositi dell’eruzione, ma che non siano stati 
rinvenuti nei due campioni analizzati a causa, per esempio, di fattori prettamente locali. In 
ogni caso è comunque necessario un numero maggiore di campioni più a sud di 51°S per 
confermare tale ipotesi. 
L’altra considerazione che si può fare è che tali sand wedges, attribuiti a 14-15 ka 
BP (come i campioni di Puerto Deseado) in mancanza di datazioni OSL, non contengano 
vetri vulcanici in quanto più vecchi della suddetta eruzione R1. 
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APPENDICE 
 
 
 
 
 
 
Allegato 1. Elenco dei centri vulcanici sud cileni e argentini con evidenze di eruzioni tardo quaternarie 
(attività post-glaciale). SVZ = Southern Volcanic Zone (N = North, T = Transitional, C = Central, S = South), 
AVZ = Austral Volcanic Zone, BA = back-arc volcanoes (Fontijn et al., 2014). 
VEI = Volcanic Explosivity Index; M = Magnitude; Old GVP number si riferisce all’indice usato da Siebert et 
al., 2010; VNum si riferisce, invece, al nuovo indice introdotto da GVP online (http://volcano.si.edu). 
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Allegato 2. Diffrattogrammi dei vari campioni analizzati ottenuti con WinFit. 
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Allegato 3. Intensità dei picchi di diffrazione del quarzo correlati al 
valore di 2θ (American Mineralogist Database). 
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Allegato 4. Intensità dei picchi di diffrazione dell’albite correlati al 
valore di 2θ (American Mineralogist Crystal Structure Database). 
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Allegato 5. Dati geochimici dei sedimenti fluviali espressi in wt% per gli 
elementi maggiori e in ppm per quelli in traccia (Gaiero et al., 2003). 
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